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Objetivos y estructura de la tesis
doctoral
Con esta tesis doctoral se pretende dar una visión general de las características mor-
fológicas, sedimentarias y estratigráﬁcas de los sistemas prodeltaicos del sureste de la
Península Ibérica, siendo este estudio fundamental para la aplicación de los resultados
en los modelos matemáticos de procesos sedimentarios en la plataforma continental.
Recíprocamente, el uso de los modelos matemáticos para la simulación de la sedimenta-
ción de estos sistemas prodeltaicos nos permitirá una mejor compresión de los procesos
que los generan y de los factores más inﬂuyentes en su génesis, así como la posibili-
dad de predecir la evolución y morfología de los depósitos ﬂuviales frente a diferentes
condiciones ambientales.
Objetivos
Este estudio presenta un objetivo principal de carácter multidisciplinar, en el cual
se encuentran implicadas dos áreas muy diferentes de la Ciencia: la Geología y la
Matemática Aplicada. Dicho objetivo principal se basa en:
a) El estudio de los procesos morfogenéticos y la evolución reciente de los depósitos
prodeltaicos del sureste de la Península Ibérica.
b) El desarrollo de métodos de experimentación numérica para la obtención de mo-
delos matemáticos que simulen los procesos sedimentarios en la plataforma continental,
en general, y en los sistemas deltaicos en particular.
c) La combinación de (a) y (b) que permita alcanzar un mejor entendimiento de los
procesos sedimentarios presentes en la plataforma continental, así como la validación
y la mejora de los modelos matemáticos utilizados para su simulación.
El trabajo se desarrollará en el margen continental septentrional del Mar de Albo-
rán, entre las localidades de Torrox y Adra, con el objetivo de determinar los procesos
sedimentarios, los sistemas deposicionales, la arquitectura y la evolución sedimentaria
existentes en la zona, con un mayor detalle en el sistema deposicional asociado al Río
Adra.
2 Objetivos
Para llevar a cabo el objetivo principal se plantea una serie de objetivos parciales:
1. Caracterización de los rasgos ﬁsiográﬁcos y morfológicos basándose en el análisis
de los datos batimétricos de detalle obtenidos mediante la ecosonda multihaz,
y en el análisis de perﬁles sísmicos de reﬂexión de alta y muy alta resolución
(Geopulse y TOPAS).
2. Caracterización sedimentaria del fondo marino a partir del análisis de la reﬂecti-
vidad y de las muestras de sedimento obtenidas con dragas Van Veen y Shipek,
así como los aspectos geoquímicos de los sedimentos superﬁciales.
3. Establecimiento de la relación entre los datos de reﬂectividad superﬁcial y la
distribución del tamaño de grano en la plataforma continental, junto con la uti-
lización de los resultados de las simulaciones numéricas de las corrientes para
obtener así una mejor comprensión de los procesos sedimentarios que tienen lu-
gar.
4. Determinación de las diferentes tipologías morfológicas de escala menor desarro-
lladas sobre los depósitos prodeltaicos y sus procesos morfogenéticos, así como la
inﬂuencia de estos sobre el transporte de sedimentos y su relación con el régimen
hidrológico de las cuencas ﬂuviales.
5. Caracterización de la arquitectura estratigráﬁca y distribución espacial de los
depósitos sedimentarios asociados a los sistemas ﬂuviales mediante el análisis
sismoestratigráﬁco y secuencial a partir de los registros sísmicos de alta y muy alta
resolución. Con ello, desarrollar un modelo estratigráﬁco y sedimentológico que
explique la arquitectura estratigráﬁca de los depósitos y procesos sedimentarios.
6. Determinar la relación existente entre los depósitos sedimentarios y, (a) las ca-
racterísticas morfológicas e hidrológicas de las áreas fuente (cuencas y sistemas
ﬂuviales) y (b) las oscilaciones climáticas y las singularidades de la cuenca re-
ceptora (morfología, aporte de sedimentos y condiciones oceanográﬁcas). Con
ello, se llevará a cabo la identiﬁcación y evaluación de los diferentes parámetros
morfológicos, sedimentarios y ambientales que inﬂuyen tanto en el desarrollo de
los sistemas deltaicos como en la ejecución de los modelos de experimentación
numérica utilizados.
7. Llevar a cabo mejoras en las parametrizaciones utilizadas en los modelos de co-
rrientes hiperpicnales al uso para que nos puedan servir de herramientas útiles
en la simulación de este tipo de fenómenos en situaciones reales, y en particular
para su aplicación al caso del Río Adra.
8. Formular un modelo evolutivo que atienda tanto al registro sedimentario pasado
como a las posibles modiﬁcaciones futuras a tenor del cambio climático. Para ello
se realizará un análisis evolutivo de los depósitos sedimentarios objeto de estudio
mediante: (a) el estudio de los cambios en la línea de costa, (b) el análisis del
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modelo estratigráﬁco, (c) las modiﬁcaciones morfológicas y volumétricas de los
sistemas deltaicos durante un largo periodo de tiempo y d) la aplicación de los
modelos de corrientes obtenidos mediante simulaciones numéricas bajo diferentes
condiciones ambientales.
9. Validar y apoyar la mejora de los modelos matemáticos utilizados a lo largo de
este estudio.
Estructura de la memoria de investigación
La organización por capítulos de la presente memoria de investigación está basada
en la consecución de los objetivos anteriormente citados y se estructura en seis bloques
principales: 1) Introducción y Metodología, 2) Resultados, 3) Discusión, 4) Conclusio-
nes, 5) Bibliografía y 6) Anexo.
El primer bloque, denominado Introducción y Metodología, está com-
puesto compuesto por los Capítulos 1 y 2.
En el Capítulo 1, se incluyen aspectos generales del área de estudio, como el en-
cuadre geográﬁco y geológico, el régimen climático, las características hidrológicas de
las cuencas ﬂuviales, la caracterización general de la plataforma continental, las carac-
terísticas generales de los sistemas prodeltaicos y, por último, una breve introducción
sobre modelos matemáticos de procesos sedimentarios.
En el Capítulo 2 se realiza una descripción detallada de la metodología empleada
tanto en el estudio geológico llevado a cabo en este trabajo de investigación, como en
los métodos de experimentación numérica utilizados para las simulaciones realizadas.
El segundo bloque, donde se exponen los Resultados obtenidos durante este
estudio, abarca los capítulos del 3 al 6.
En el Capítulo 3, se realiza la descripción morfológica de los depósitos deltaicos
estudiados, con un análisis más exhaustivo de la parte sumergida del prodelta. Se ca-
racterizan los tipos morfológicos de escala menor localizados sobre los prodeltas y se
realiza la descripción sedimentológica de los depósitos prodeltaicos. Además, se rela-
cionan las variables morfológicas de los sistemas ﬂuviales y deltaicos con algunos de
los parámetros hidrológicos más importantes de las cuencas ﬂuviales. Finalmente, se
modeliza la formación de las cuñas prodeltaicas, realizándose un gran número de ex-
perimentos numéricos. Por una parte para ﬂujos constantes de diferentes magnitudes
y, por otra, para un ﬂujo variable en tiempo. Estas simulaciones, para cada uno de
los ﬂujos considerados, se llevan a cabo sobre diferentes perﬁles batimétricos teóricos
simpliﬁcados que hemos considerado.
En el Capítulo 4 se muestran los resultados del estudio de los campos de ondula-
ciones del fondo marino desarrollados sobre varios de los prodeltas estudiados. En él se
trata sobre las medidas de los diferentes parámetros morfométricos de las ondulacio-
nes del fondo marino que se desarrollan sobre los prodeltas estudiados, la descripción
4 Objetivos
de la variación de dichos parámetros morfométricos con respecto a la profundidad, se
caracterizan sedimentaria y estratigráﬁcamente las ondulaciones del fondo marino y se
presentan los resultados de la modelización de las ondulaciones del fondo marino ob-
tenidos mediante de las simulaciones realizadas tanto para los ﬂujos constantes como
para el ﬂujo variable en tiempo considerado y para los diferentes perﬁles batimétricos
teóricos utilizados.
En el Capítulo 5 se expone el análisis de la distribución de sedimentos y las ca-
racterísticas hidrodinámicas en los sistemas prodeltaicos y áreas adyacentes del sureste
de la Península Ibérica. Este capítulo aborda la distribución de los sedimentos superﬁ-
ciales y la distribución espacial de la reﬂectividad en los prodeltas y áreas adyacentes
de la plataforma continental. Además, se describen los patrones generales de corrientes
presentes en el área de estudio, observados a partir de las simulaciones de la velocidad
de la corriente promediada en profundidad, obtenidos con la utilización de un modelo
hidrodinámico 2D aplicado en dos situaciones de viento extremas y puestas (vientos de
poniente y vientos de levante intensos). Por otro lado, se expone la tendencia general
de la tensión tangencial en el fondo en el mismo área, obtenida a partir de la velocidad
promediada obtenida en las simulaciones con el modelo shallow water bidimensional.
En el Capítulo 6 se realizada un análisis detallado del sistema prodeltaico del
Río Adra. Se ha aplicado con mayor detalle cada uno de los estudios expuestos en los
capítulos anteriores, con el ﬁn de mejorar el conocimiento del sistema prodeltaico. En
é se lleva a cabo una descripción de las características morfológicas, sedimentológicas
y geoquímicas del sistema de cuñas prodeltaicas asociadas al Río Adra, y se exponen
los resultados obtenidos a partir de las simulaciones del modelo hidrodinámico 2D
para la zona del sistema prodeltaico del Río Adra y áreas adyacentes. También se ha
obtenido, a partir de las simulaciones, una estimación de la tensión tangencial en el
fondo marino en esta región. Además, se realiza un análisis de estratigrafía sísmica
del sistema prodeltaico asociado al Río Adra y se exponen los cambios observados
en el mismo, de forma que, en primer lugar, se presentan los resultados del análisis
de la evolución de la línea de costa y de los depósitos deltaicos del Río Adra. En
segundo lugar, se hace una reseña a los cambios volumétricos durante un largo periodo
de tiempo (entre 1876 y 2009) y durante un corto periodo de tiempo (entre 2002
y 2009) y a los cambios batimétricos entre 2002 y 2009 del sistema prodeltaico y
áreas adyacentes. Estos resultados son una comparativa entre los resultados de Jabaloy
(2010) y estudios propios de este trabajo. Finalmente, se muestran los resultados de las
simulaciones basadas en la modelización del transporte de sedimentos realizados sobre
perﬁles reales del Río Adra tanto para ﬂujos constantes como para el ﬂujo variable en
tiempo que hemos considerado. El estudio se ha enfocado en el análisis morfológico
de las cuñas, así como en los parámetros morfométricos de las ondulaciones del fondo
marino desarrolladas sobre dichas cuñas observadas en cada una de las simulaciones.
El tercer bloque, engloba la Discusión de los resultados expuestos en los capítulos
anteriores. Se fundamenta en las discusiones presentadas en los diferentes artículos
publicados, así como otros aspectos aún no publicados, como es la caracterización
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morfológica y sedimentaria, así como la estratigrafía sísmica de las cuñas prodeltaicas
que enriquecen la discusión ﬁnal. Este bloque está compuesto por los capítulos del 7 al
11.
En el Capítulo 7 se realiza, por un lado, un análisis morfológico de los deltas
asociados a cuencas pequeñas y abruptas, así como el tratamiento de su sistema de
sedimentación y la relación con la cuenca ﬂuvial, haciendo especial mención al sistema
deltaico del Río Adra. Por otro lado, se analiza la inﬂuencia de los parámetros de los
sistemas ﬂuviales y de la cuenca receptora sobre el desarrollo de las cuñas prodeltaicas,
comparándose con otros deltas del Mediterráneo. Por último, se cotejan los resultados
del análisis morfológico de los sitemas prodeltaicos reales y de las cuñas prodeltaicas
obtenidas mediante las simulaciones matemáticas, para poder evaluar la efectividad de
los modelos matemáticos utilizados y su subsiguiente ajuste para simulaciones poste-
riores.
El Capítulo 8 trata de las implicaciones de los tipos morfológicos menores en el
transporte sedimentario de los depósitos deltaicos, haciendo especial análisis de los fac-
tores genéticos que inﬂuyen en la formación de las ondulaciones. Así mismo, se lleva a
cabo la correlación de los parámetros morfométricos de las ondulaciones con las carac-
terísticas de los sistemas ﬂuviodeltaicos y de la cuenca receptora. En último lugar, se
realiza la comparativa de los parámetros morfométricos medidos en las ondulaciones
sobre las cuñas prodeltaicas reales y las obtenidas mediante en las simulaciones nu-
méricas, con el ﬁn de obtener una mejor precisión de los parámetros ambientales que
inﬂuyen sobre la génesis de las ondulaciones.
En el Capítulo 9 se examina la inﬂuencia de los procesos físicos en la distribución
de sedimentos en los depósitos prodeltaicos y áreas adyacentes, a partir del estudio
conjunto de tres análisis: a) La caracterización sedimentológica de la plataforma conti-
nental, b) la distribución de la reﬂectividad en la misma y, c) el estudio de la distribución
de la velocidad de la corriente media obtenida a partir de un modelo hidrodinámico
bidimensional de aguas someras y, del comportamiento de la tensión tangencial del
fondo.
En el Capítulo 10 se muestra la evolución del sistema de cuñas prodeltaicas del
Río Adra. Para ello, se trata la arquitectura estratigráﬁca de alta resolución, se propone
un modelo estratigráﬁco secuencial, se analizan los cambios de la línea de costa y de
los depósitos deltaicos, así como los cambios volumétricos de las cuñas prodeltaicas
durante un largo y un corto periodo de tiempo, y se propone un modelo evolutivo de
los depósitos de alto nivel del Río Adra durante el Holoceno Superior. Finalmente, se
plantean una serie de factores de control que afectan a la formación y desarrollo de los
depósitos estudiados.
El cuarto bloque, tiene como objetivo exponer las Conclusiones tanto parciales,
como ﬁnales a las que se han llegado con el trabajo de investigación realizado.
El quinto bloque recoge las referencias bibliográﬁcas utilizadas para documentar
esta tesis doctoral.
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El sexto bloque, contiene el Anexo donde se presentan los resultados numéricos
correspondientes a las 82 simulaciones que hemos tomado de base para extraer las
conclusiones de este trabajo, simulaciones que se han seleccionado a partir de un con-
junto mucho mayor de ensayos numéricos que se han realizado con el modelo de ﬂujos
hiperpicnales. Estas simulaciones se organizan según el tipo de perﬁl: a) perﬁl lineal
con pendiente variable, b) perﬁl sigmoidal suave y c) perﬁl real del Río Adra (para
sus cauces actual y antiguo), combinados con los distintos tipos de caudal (constante
y variable) de diversa intensidad que se han considerado.
Parte I
INTRODUCCIÓN Y
METODOLOGÍA

Capítulo 1
Introducción
En el presente capítulo se encuadra geográﬁca y geológicamente el área de estudio
y se hace una introducción a diferentes factores que la caracterizan. Estos factores son
el régimen climático predominante y las peculariedades que deﬁnen la zona terrestre
(hidrología de las cuencas ﬂuviales asociadas a los ríos y ramblas estudiados) y la zo-
na marina (características generales de la plataforma continental). Posteriormente, se
realiza una breve introducción a los sistemas prodeltaicos, como las morfologías más
importantes dentro de este estudio, haciendo referencia a sus características morfo-
lógicas y estratigráﬁcas generales. A continuación, se exponen los principales eventos
climáticos, así como las clasiﬁcaciones existentes de los sistemas deltaicos y los factores
que inﬂuyen en su formación y preservación. Por último, se hace una breve descrip-
ción de los avances recientes en el modelado matemático y la simulación numérica de
procesos sedimentarios en la plataforma continental y se muestra una perspectiva de
las contribuciones que desde el proyecto MOSAICO se han realizado en este tipo de
modelos.
1.1. Encuadre geográﬁco y geológico general
El área de estudio se encuentra situada entre las localidades de Torre del Mar (Má-
laga) y Balerma (Almería), encuadrándose entre los paralelos 36◦38′N y 37◦10′N y los
meridianos 4◦00′W y 2◦56′W (Fig. 1.1). El estudio se centra, principalmente, en la zona
marina aunque, se lleva a cabo también, un análisis de la zona terrestre, para compren-
der mejor la inﬂuencia de las características de las cuencas ﬂuviales en los sistemas
deltaicos adyacentes. En la zona terrestre se han analizado las cuencas hidrográﬁcas y
los cauces asociados a los 12 ríos y ramblas principales del área estudiada.
La zona marina se halla ubicada en la plataforma continental septentrional del
Mar de Alborán, la cual está localizada al SO del Mar Mediterráneo, en el sector más
occidental del cinturón orogénico alpino, dentro del arco formado por las Cordilleras
Béticas en el sur de la Península Ibérica y las Cordilleras Rifeñas en el norte de África
(Fig. 1.1). Por tanto, la cuenca de Alborán se encuentra en una situación transarco
originada por procesos extensionales durante la colisión del Dominio de Alborán contra
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Figura 1.1: Localización geográﬁca del área de estudio: A. Encuadre geográﬁco general (imagen
batimétrica generada a partir de la base de datos ETOPO). B. Encuadre geográﬁco de la zona de
estudio, ubicada en el margen norte del Mar de Alborán (elevaciones o MDT de la Junta de Andalucía;
batimetría perteneciente a la Secretaría General del Mar). Los principales sistemas ﬂuviales estudiados
en el área se indican con los siguientes números: (1-7 y 12): Ríos Güí, Torrox, Chíllar, Jate, Seco, Verde,
Guadalfeo y Adra, y (8-11): Ramblas de Gualchos, Haza de Trigo, Albuñol y Huarea.
los márgenes suribérico y norafricano en el Neógeno (Watts et al., 1993; Comas et al.,
1999).
La ﬁsiografía de la zona emergida es abrupta, ya que está condicionada por el Sis-
tema Penibético, el cual constituye la porción más meridional de la Cordillera Bética.
Dichas zonas emergidas pertenecen a las Zonas Internas o Dominio de Alborán (Balanya
y García-Dueñas, 1987) constituidas, principalmente, por tres complejos metamórﬁcos:
Nevado-Filábride (Egeler, 1964), Alpujárride (Van Bemmelen, 1927) y Maláguide (Blu-
menthal, 1927), además de las unidades de la Dorsal (Durand-Delga y Foucault, 1967)
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y Predorsal (Didon et al., 1973). Tanto el Complejo Alpujárride como, en menor medi-
da, el Nevado-Filábride aﬂoran en la zona de estudio, éste último en los cursos altos de
los ríos Guadalfeo y Adra (Fig. 1.2). Estas unidades geológicas están formadas, princi-
palmente, por micaesquistos, esquistos, cuarcitas, ﬁlitas y mármoles. Con más detalle,
se observa que el Complejo Alpujárride está compuesto por rocas metamórﬁcas de dis-
tinto tipo (gneises, migmatitas, esquistos y ﬁlitas) de edad Paleozoico a Permo-Triásico
y una formación de rocas carbonatadas a techo de la secuencia atribuida al Triásico
Medio y Superior (Azañón et al., 1998). El Complejo Nevado-Filábride está constituido
básicamente por una secuencia inferior de esquistos graﬁtosos, seguidos de cuarcitas y
una secuencia superior discordante (Nijhuis, 1964) con una variedad litológica mayor,
pero que, fundamentalmente está constituida por esquistos y mármoles.
Figura 1.2: A. Mapa tectónico simpliﬁcado de las Cordilleras Béticas. Tomado de Orozco et al.
(2004). B. Detalle de la zona de estudio donde se muestran las dos unidades geológicas principales en
las que se excavan los sistemas ﬂuviales estudiados.
.
1.1.1. Caracterización sedimentológica de las llanuras
deltaicas o zonas emergidas
Como se ha indicado anteriormente, los sedimentos aportados a las llanuras deltaicas
por la mayoría de los ríos y ramblas estudiados son, en su mayoría, de tipo metamórﬁco,
representados principalmente por esquistos, cuarcitas, esquistos con granate y cantos
pertenecientes a los relieves del Complejo Alpujárride circundante.
En concreto las llanuras deltaicas se describen como formaciones cuaternarias que
constituyen acumulaciones deltaicas. La granulometría muestra la existencia de calibres
variados, desde gravas gruesas hasta arenas fundamentalmente y, menos frecuentemen-
te, limos. Estos materiales quedan interpenetrados lateralmente por arenas de playa
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recientes, las cuales se han cartograﬁado como franjas periféricas de los aluviales en la
zona costera; en muchos casos los materiales de las playas son los propios aluviales, sin
apenas modiﬁcaciones en su disposición y aspecto externo.
El espesor sedimentario de estas llanuras ronda la decena de metros, aunque so-
lamente ha sido posible obtener datos de un corte geológico realizado por el IGME
(1981), que atraviesa el Río Torrox, y una escueta descripción de Hoﬀmann (1987)
para un sondeo localizado en el Río Guadalfeo. En estos estudios se hace referencia a
un espesor de 11 m.
Los depósitos Holocenos en el Río Adra están representados por dos tipos de facies.
Un depósito mixto aluvial-marino de carácter transgresivo de arenas ﬁnas y medias,
y gravas redondeadas y planas, con potencias que van desde 2 hasta más de 50 m.
Sobre éste, y cubriendo casi toda la superﬁcie deltaica, aparecen unas facies limoso-
arcillosas regresivas asociadas a la formación de lagunas de inundación en un ambiente
de barras litorales (lagoon) (Alcalá-García, 2002), que presenta espesores de entre 1 y
5 m (Fourniguet, 1975).
1.2. Régimen climático
En este apartado se presenta una visión general de las características climáticas del
área de estudio. Para ello, se describen tanto el régimen de precipitaciones de manera
estacional, el régimen de mareas, de viento y de oleaje, así como el patrón de corrientes
del Mar de Alborán.
1.2.1. Precipitación
La climatología de la zona de estudio está inﬂuenciada por una marcada variabili-
dad estacional del clima regional, lo cual implica la existencia de episodios torrenciales
en los meses de otoño y/o invierno (Fig. 1.3-A), donde la media de las precipitaciones
incrementa con la llegada de los frentes atlánticos y la menor extensión de las depresio-
nes mediterráneas (Senciales y Málvarez, 2003). Por el contrario, los meses de verano
son muy secos debido a la inﬂuencia del anticiclón de las Azores. Asimismo, se obser-
van marcadas diferencias interanuales, con años más lluviosos y años más secos (Fig.
1.3-B).
Por otro lado, la Cordillera Bética actúa como una barrera natural que deﬁne dos
zonas climáticas principales (Liquete et al., 2005): a) Las zonas montañosas cuya tem-
peratura media está en un rango entre 9◦ y 13◦C y la media de precipitaciones es
alrededor de los 1000 mm/año o incluso mayor, con frecuentes nevadas y, b) la zo-
na costera con una temperatura media anual templada, alrededor de los 20◦C, y las
precipitaciones máximas de 500 mm/año (Fig. 1.3-C).
1.2 Régimen climático 13
Figura 1.3: A. Precipitación (mm) en el periodo del 1 febrero 2010 al 31 enero 2011 en Granada
(estación a 570 m de altitud); B. Mapa de precipitación anual acumulada en el periodo 1961-2007 para
la estación de Órgiva (Granada). Datos cedidos por la Agencia Estatal de Meteorología (AEMET)
y C. Mapa de precipitación y temperatura en Andalucía para el periodo de 1967-1996, el cual se ha
centrado en la zona de estudio. Consejería de Medio Ambiente, Junta de Andalucía.
1.2.2. Régimen de mareas
Las mareas en el Mar de Alborán están controladas por la inﬂuencia periódica
del Océano Atlántico a través del Estrecho de Gibraltar y por un periodo de oscilación
propio del Mar Mediterráneo, de alrededor de seis horas (García-Lafuente, 1986; Parrilla
y Kinder, 1987). De forma general, la formación de las mareas se debe a la entrada
de la onda de marea atlántica por el Estrecho de Gibraltar hacia el Mediterráneo,
decreciendo su propagación hacia el Este, hasta alcanzar las costas italianas donde se
reﬂeja retornando y generando una onda estacionaria. El Estrecho de Gibraltar es la
zona de transición entre la marea atlántica (amplitudes >1 m) y la marea mediterránea
(amplitudes <0,5 m) (Derrotero, 1991).
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1.2.3. Régimen de viento y oleaje
El área de estudio está caracterizada por la alternancia de vientos de levante, con
velocidades máximas de 50 km/h, y vientos de poniente, con velocidades de hasta 30
km/h (Parrilla y Kinder, 1987). Más concretamente, en las costas frente a las desem-
bocaduras de los Ríos Guadalfeo y Verde, siguen predominando estas dos direcciones
principales de viento (Lobo et al., 2006a ) (Fig. 1.4-A): a) Vientos de poniente, con una
frecuencia media anual de más del 25% y, b) Vientos de Levante, menos frecuentes,
con una asiduidad media del 20%.
En concordancia, la dirección del oleaje muestra dos componentes principales (Fig.
1.4-B): Oleaje del OSO y oleaje del E, cada uno de ellos con una frecuencia de más
del 30% anual. Las alturas signiﬁcativas del oleaje generalmente se encuentran por
debajo de 2 m, mientras que olas con una altura superior a 2 m, solamente representan
aproximadamente el 2% del total.
Figura 1.4: Régimen de viento y oleaje representativo de la zona de estudio. Los resultados han sido
obtenidos a partir de modelos matemáticos, en estaciones ubicadas frente a los ríos Verde y Guadalfeo.
Tomado de Lobo et al. (2006a).
1.2.4. Régimen de corrientes
El intercambio de masas de agua entre el Océano Atlántico y el Mar Mediterráneo,
que se produce en el Estrecho de Gibraltar, es la característica más importante para
entender el patrón de circulación presente en el Mar de Alborán. Dicho intercambio
está propiciado por los insuﬁcientes aportes hídricos de origen ﬂuvial junto con las
escasas precipitaciones que recibe la cuenca mediterránea, de forma que los aportes no
son suﬁcientes para compensar la pérdida de agua por evaporación, presentando así
un balance hídrico negativo. Además, otro factor inﬂuyente en este intercambio, es la
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diferencia de salinidad y temperatura entre ambas masas de agua de manera que el
agua atlántica, menos densa, entra en superﬁcie hacia el Mediterráneo, mientras que
la masa de agua mediterránea, más densa, ﬂuye en profundidad hacia el Atlántico.
En el Mar de Alborán, las masas de agua atlántica y mediterránea, se estructuran
en un sistema dinámico de dos capas (Fig. 1.5):
Figura 1.5: Esquema básico de circulación entre las masas de agua atlántica y mediterránea. Tomado
de Hernández-Molina et al. (2002).
El Agua Mediterránea Intermedia (MIW) ﬂuye hacia el oeste, en dirección hacia
el Estrecho de Gibraltar, y tras su ramiﬁcación en la zona de la Isla de Alborán
circula por la base del talud continental español en el Mar de Alborán (Font, 1987;
Millot, 1987). Por otro lado, el Agua Mediterránea Profunda (MDW) forma una
corriente que se adhiere al talud africano antes de elevarse hacia el Estrecho. En
el umbral del Estrecho ambas masas de agua se unen y constituyen el ﬂujo que
sale al Atlántico (MOW, Mediterranean Outﬂow Waters) (Fig. 1.5). Este ﬂujo
mediterráneo pasa a través del Estrecho de Gibraltar hacia el Océano Atlántico a
una profundidad de 200 metros, se hunde por debajo de la masa de agua atlántica
y se dirige hacia la zona profunda sin introducirse en la plataforma continental del
Golfo de Cádiz, por donde únicamente circula el Agua Superﬁcial Noratlántica
(NASW)(Fernández y Ortega, 1984; Hernández-Molina et al., 2002).
El intercambio de agua atlántica-mediterránea se produce en el Estrecho de Gi-
braltar, en la zona de El Umbral a 5◦45′ O. El ﬂujo principal está controlado
por las componentes diurna y semidiurna de las mareas, teniendo la batimetría y
los agentes meteorológicos una inﬂuencia importante en él. El ﬂujo mediterráneo
de salida hacia el atlántico, en ocasiones, y para determinados momentos de la
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marea, se presenta separado en Agua Mediterránea Intermedia (MIW) y Agua
Mediterránea Profunda (MDW) (Pratt, 1990).
Por encima de la masa de agua mediterránea ﬂuye hacia el Mar Mediterráneo
la masa de Agua Atlántica Superﬁcial (NASW y ASW o AI (ﬂujo atlántico)),
con espesores variables en función de la zona y con velocidades superiores a 1
m/s. El ﬂujo atlántico (AI) se mezcla con cantidades variables de masas de agua
de origen mediterráneo generando una fuerte corriente de agua atlántica, que se
ha denominado el chorro (Atlantic Jet (AJ)). Esta masa alimenta dos giros an-
ticiclónicos, el cuasi-estacionario Giro Occidental de Alborán (WAG) y el Giro
Oriental de Alborán (EAG)(Tintoré et al., 1988; Perkins et al., 1990)(Fig. 1.6).
El AJ origina un potente frente termohalino entre masas de agua mediterránea,
cálidas y densas a la izquierda, y masas de agua atlántica a la derecha del ﬂujo
(Vargas-Yánez y Sabatés, 2007). Esta circulación del ﬂujo atlántico posee una
gran variabilidad espacio-temporal debido a que las corrientes y las condiciones
hidrográﬁcas pueden presentar variaciones importantes en un ciclo mareal (Bry-
den y Stommel, 1984). Dicho ﬂujo posee variaciones estacionales, teniendo su
máxima intensidad en los meses de primavera y verano (Cano y Fernández, 1968;
Bormans et al., 1985).
Figura 1.6: Imagen de la temperatura superﬁcial del mar, donde se puede observar los dos giros
(WAG y EAG) que se forman en el Mar de Alborán. Imágenes SST elaboradas por el Departamento
de Teledetección Oceanográﬁca de la Estación de Recepción de Imágenes de Satélite del Instituto
Español de Oceanografía-Centro Oceanográﬁco de Santander (ERIS-IEO-SANT).
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1.3. Hidrología de las cuencas ﬂuviales
El estudio de los sistemas ﬂuviales es básico para el análisis de los depósitos ﬂuviales,
ya que los ríos actúan como un vector de transporte de material hacia el mar. Por ello,
en este apartado se realizará una descripción de las características geomorfológicas
de las cuencas hidrográﬁcas, del caudal y del transporte de sedimentos de los sistemas
ﬂuviales, de la existencia de acciones antrópicas, así como de las variaciones importantes
que hayan sucedido durante el Holoceno en dichas cuencas, de forma que nos ayuden
a abordar y entender la morfología y la evolución de los sistemas deltaicos.
1.3.1. Caracterización geomorfológica de las cuencas ﬂuviales
En concreto, esta tesis se centra en 12 cuencas hidrográﬁcas (Fig. 1.7), deﬁniendo
cuenca hidrográﬁca como la totalidad del área drenada por una red ﬂuvial o sistema
interconectado de cauces, principal y tributarios, tales que toda la escorrentía originada
en tal área se descarga a través de una única salida. La existencia del Sistema Bético y
su cercanía a la costa mediterránea determinan las características geomorfológicas de
las cuencas ﬂuviales, presentando generalmente ríos cortos y de alta pendiente. El área
media de las cuencas estudiadas es de 219 km2, encontrándose los valores extremos
entre los 21 y los 1.312 km2 (Tabla 1.1).
SISTEMA Río Río Río Río Río Río Río Rambla de Rambla de Rambla de Rambla de Río
FLUVIAL Güí Torrox Chíllar Jate Seco Verde Guadalfeo Gualchos Haza de Trigo Albuñol Huarea Adra
Área de la
cuenca (km2) 57,9 50 55,7 31,89 21,4 100,6 1312,2 74,7 24,2 118,1 40,8 750,7
Elevación máxima
de la cuenca (m) 1427 1534 1588 1363 1069 1624 3243 1755 1378 1335 1172 2682
Índice
litológico 4,6 4,6 4 - 5 5 7,3 5 5 5 5 10,1
Índice de
vegetación 4 4 5,4 - 3,6 3,6 3,2 2,6 2,6 2,6 2,6 1,8
Longitud del
río (km) 14,5 17,5 16,2 11,3 10,5 23,4 72,5 13,4 8,7 20 12,3 51,4
Pendiente del
río (◦) 2,91 4,74 5,02 6 2,91 3,66 2,38 4,57 8,19 3,6 5,19 2,51
Elevación máxima
del río (m) 749 1457 1428 1224 533 1502 2793 1080 1267 1267 1120 2277
% Área
regulada 0 0 0 0 0 0 70 0 0 0 0 70
Tabla 1.1: Resumen de las características morfométricas de las cuencas hidrológicas y de los cauces
de los principales sistemas ﬂuviales localizados en el área de estudio (extraído de Liquete et al., 2005),
ordenados de oeste a este.
Las cuencas estudiadas se encuentran asociadas tanto a ríos como a ramblas, cuya
diferencia estriba, por deﬁnición, en que las ramblas carecen de ﬂujo hídrico durante
largos periodos que, en algunos casos, pueden ser varios años, típico de áreas de clima
semiárido y árido; son, por tanto, características de todo el sureste español, donde las
ramblas alcanzan especial desarrollo y envergadura (Pulido-Bosch, 1993). Las pecu-
liaridades climáticas de estas áreas del mediterráneo occidental pueden hacer que las
ramblas evacuen elevados caudales durante breves intervalos de tiempo. Otra caracte-
rística de las ramblas o torrentes es su fuerte pendiente y escasa longitud, lo que las
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Figura 1.7: Cuencas y cauces estudiados. En el mapa central se muestra la localización de cada uno
de los cauces, así como el límite de sus cuencas y los embalses existentes. Las vistas oblicuas muestran
una imagen del modelo digital del terreno de cada uno de los cauces (obtenidas de Google-Earth).
diferencia de los ríos, como podemos observar en la Rambla de Haza de Trigo en donde
se observa un relieve muy pronunciado en comparación con los ríos Guadalfeo y Adra
(Fig. 1.7). Por otro lado, los ríos muestran también un régimen torrencial aunque de
manera menos acusada.
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En función de los parámetros morfométricos de los sistemas ﬂuviales, los cauces
estudiados se pueden clasiﬁcar en 3 grupos (Tabla 1.1 y Fig. 1.8): (a) Grandes ríos,
los cuales incluyen los ríos Guadalfeo y Adra, (b) Ríos y ramblas de pequeña longitud
y poca pendiente (los ríos Güí, Verde y Seco y la Rambla de Albuñol ), y (c) Ríos
y ramblas de pequeña longitud y alta pendiente (los ríos Torrox y Jate y las ramblas
Gualchos, Huarea y Haza de Trigo). El primer grupo destaca por presentar los mayores
valores en alturas máximas (>2.200 m), en la longitud de los ríos (72,5 km para el
Río Guadalfeo y 51,4 km para el Río Adra) y en el área de las cuencas (entre 750,7
km2 y 1.312,2 km2 para el Río Adra y el Río Guadalfeo, respectivamente). Presentan,
por otro lado, las menores pendientes entre los cauces estudiados (<2,5◦). El segundo
grupo presenta valores intermedios, aunque se asemejan más a las características de
las ramblas que de los ríos anteriormente descritos, es por ello que los grupos de los
ríos de pequeña longitud y las ramblas se hayan entremezclados. Hay que destacar, que
el tercer grupo, al cual pertenecen la mayoría las ramblas, presentan por lo general,
valores de menor desarrollo y mayor pendiente (>3,6◦, teniendo la mayor pendiente la
Rambla de Haza de Trigo con casi 8◦).
Figura 1.8: A. Perﬁles topográﬁcos de los cauces desde su nacimiento hasta la desembocadura y, B.
Distribución de la pendiente y de la longitud de cada uno de los sistemas ﬂuviales.
1.3.2. Caudal y transporte de sedimento en los sistemas
ﬂuviales
El volumen de material particulado y disuelto que los sistemas ﬂuviales aportan al
océano constituye aproximadamente el 95% de la entrada de sedimento a este sistema
oceánico (Syvitski et al., 2003). Por otro lado, los ríos inﬂuyen en los márgenes con-
tinentales a través de (a) su caudal o descarga líquida y (b) su transporte o descarga
particulada disuelta (Liquete, 2005). El caudal medio de estos ríos no superan 1 m3/s
siendo el caudal histórico máximo de aproximadamente 60 m3/s, para el Río Guadalfeo
(Tabla 1.2).
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A. Caudal
El comportamiento de la mayoría de los ríos del margen septentrional del Mar de
Alborán está inﬂuenciado por la fuerte variabilidad estacional de las precipitaciones,
con importantes máximos invernales que condicionan un régimen torrencial y mínimos
o caudales nulos durante una parte signiﬁcativa del año. Asimismo, la descarga ﬂuvial
es muy irregular a escala interanual, determinándose la alternancia de años muy secos
con años muy húmedos (Fig. 1.9). Se observan caudales medios entre 0,2 y 1 m3/s, con
máximos mensuales de alrededor de los 60 m3/s para el Río Guadalfeo (Tabla 1.2).
Figura 1.9: A. Variabilidad de la aportación anual acumulada y del caudal medio anual para la
serie desde 1991 a 2006 y, B. Variabilidad de la aportación mensual acumulada y del caudal medio
mensual para el año 2006. Datos para el Río Guadalfeo medidos en la estación de Órgiva. Cedidos por
la Agencia Andaluza del Agua (Red Hidrosur).
B. Transporte de sedimentos
Existen multitud de factores que pueden inﬂuir en la carga sólida del río, entre
ellos (Liquete, 2005): a) la magnitud, la variabilidad y el tipo de caudal líquido, b)
las distancias desde la fuente de sedimento al cauce, o desde el curso alto del río a la
desembocadura, c) la topografía, d) la litología de la cuenca de drenaje, e) el tamaño y
la forma de las partículas que condicionan la efectividad del transporte, f) la fuerza de
los agentes erosivos (intensidad y frecuencia de las precipitaciones y el viento, fuerzas
de fricción dentro del cauce, procesos geológicos activos, etc.), g) la climatología, el
tipo de cobertura vegetal y los usos del suelo de la cuenca de drenaje y, h) la presencia
de obstrucciones al ﬂujo, principalmente presas.
Para los ríos que drenan las cadenas montañosas jóvenes de Andalucía Oriental se
ha establecido una relación lineal negativa entre la carga de sedimentos y el área de
la cuenca (Liquete et al., 2005). Esta relación fue interpretada como el resultado de
la capacidad de estos ríos para responder a inundaciones repentinas y a la ausencia
de áreas en las cuencas de los ríos donde almacenar los sedimentos transportados en
situaciones de tormenta. Así, la intensidad de las inundaciones repentinas generalmente
conduce a un transporte sedimentario a través de la llanura deltaica y el frente deltaico,
de forma que la mayor parte de la carga sedimentaria es depositada en el ambiente
prodeltaico (Soh et al., 1995; Postma, 2001).
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Aunque existen publicados pocos datos acerca del transporte de sedimentos asocia-
dos a los ríos estudiados, los datos muestran que el aporte de sedimento varía entre 0,1
y 4,8 kg/s (Tabla 1.2).
SISTEMA Río Río Río Río Río Río Río Rambla de Rambla de Rambla de Rambla de Río
FLUVIAL Güí Torrox Chíllar Jate Seco Verde Guadalfeo Gualchos Haza de Trigo Albuñol Huarea Adra
PMME
(mm año−1) 500 1200 1250 900 900 900 500 500 500 500 500 500
Precipitación media
(mm año−1) - 657,3 - - - 7474,5 717,3 - - - - 445,1
Caudal medio
(m3 s−1) - 0,2 - - - 0,3 0,6 - - - - 1
Caudal histórico
máximo (m3 s−1)* - 0,6 - - - 5,3 59,47 - - - - 24,12
Escorrentía media
(1km2 s−1) - 3,9 - - - 2,8 0,4 - - - - 1,3
Escorrentía histórica
máxima (1km2 s−1) - 12,2 - - - 52,2 5,3 - - - - 21,3
Aporte de
sedimentos(kg s−1) - 0,1 - - - 0,4 2,7 - - - - 4,8
Producción anual
de sedimentos
(t km2/año) - 66,5 - - - 120,9 65,1 - - - - 201,4
Tabla 1.2: Resumen de la precipitación, del caudal, de la escorrentía y del aporte de sedimentos
característicos de los sistemas ﬂuviales estudiados (modiﬁcado de Liquete et al., 2005). * Datos cedidos
por la Agencia Andaluza del Agua (Red Hidrosur). PMME = Precipitación media en la parte de
máxima elevación de la cuenca.
1.3.3. Principales factores naturales y humanos que han
contribuido a la variabilidad de los sistemas ﬂuviales
En este apartado se describen alguno de los factores principales que han afectado,
de una manera u otra, a los sistemas ﬂuviales y a sus cuencas asociadas y, de manera
directa o indirecta, a los depósitos deltaicos. La ocupación del territorio (urbanizacio-
nes, infraestructuras, alteraciones de la cubierta vegetal,...) puede crear o aumentar
este tipo de riesgos. Las inundaciones de ciudades ribereñas por crecidas de los cauces
han supuesto un azote histórico para muchas de ellas.
1.3.3.1. Cambios climáticos observados en la precipitación y en la
temperatura en Andalucía
El cambio climático no es una especulación sino una realidad cuantiﬁcable (IPCC,
2007). Por lo que respecta a España, nuestro país se encuentra en una zona de especial
vulnerabilidad, estimándose, junto a un calentamiento continuado, una reducción del
20% en la precipitación estival y persistiendo una alta incertidumbre respecto a la
precipitación invernal (Castro-Díez et al., 2007).
Rodrigo (2007) realizó una reconstrucción de las características climáticas de An-
dalucía desde el siglo XVI hasta 2007, basada en el análisis de una amplia variedad
de fuentes documentales, observándose que las precipitaciones muestran un compor-
tamiento ﬂuctuante, con alternancia de periodos secos y húmedos que, grosso modo,
pueden caracterizarse por una mayor frecuencia de sequías e inundaciones. Los aspectos
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más relevantes del estudio de Rodrigo (2007) son los siguientes (Fig. 1.10): después de
algunos años de condiciones predominantemente secas durante el siglo XVI (mínimo
alrededor de 1540), comienza un periodo húmedo entre ﬁnales del XVI-mediados del
siglo XVII. Los años más húmedos corresponden a las décadas de 1591-1600, 1631-1640
y 1641-1650. El siglo XVIII es claramente más seco, con un mínimo alrededor de 1750.
A ﬁnales del XVIII y comienzos del XIX las precipitaciones aumentan con un máxi-
mo a mediados del XIX. Desde este momento, tiene lugar un progresivo descenso en
las precipitaciones, sólo interrumpido por las precipitaciones de la década de 1960 y
principios de los 70, que incluso llegaron a provocar inundaciones en ciertas regiones
de Andalucía, como en Sevilla (Font-Tullot, 1988).
De forma general, se detecta una tendencia decreciente en las series de primavera
y anual (Castro-Díez et al., 2007), encontradas también en otras áreas del sur de Eu-
ropa, y estando en relativo acuerdo con las estimaciones más generales para el área
mediterránea. La variabilidad de la precipitación en Andalucía está en gran medida
relacionada con las variaciones de la intensidad y posición del Anticiclón de las Azores
y con los valores del Índice NAO (North Atlantic Oscillation) (Esteban-Parra et al.,
1998; Castro-Díez et al., 2002); Pozo-Vázquez et al., 2005; Pozo-Vázquez et al., 2005b),
siendo esta relación de carácter inverso.
Figura 1.10: Anomalías pluviométricas anuales en Andalucía en el periodo 1500-2000. Línea conti-
nua: media móvil de 10 años. Valores expresados como desviaciones respecto a la media del periodo de
referencia 1951-1980 (Rodrigo et al., 1999); B. Series de anomalías de temperaturas medias respecto al
periodo 1961-1990 y medias móviles de 10 años, en Andalucía, en la Península Ibérica (Staudt, 2004)
y en el Hemisferio Norte (www.cru.uea.ac.uk). Tomado de Castro-Díez et al., 2007.
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1.3.3.2. Sequías e inundaciones en el sureste español
Como se ha indicado anteriormente, el clima mediterráneo está caracterizado por
una pronunciada variabilidad espacial y temporal en el régimen de precipitaciones y
temperaturas, pasando por eventos climáticos extremos, como los periodos de sequía y
de inundaciones.
A. Sequías
Las sequías afectan a todas las regiones de España, aunque son aquellos territorios
en los que las precipitaciones anuales no superan los 600 mm, entre los que se encuentran
la práctica totalidad de Andalucía, los que sufren en mayor medida sus efectos. Durante
el período 1880-2000, más de la mitad de los años se han caliﬁcado como de secos o
muy secos (Tabla 1.3). .
AÑOS SECOS S.XIX SECUENCIAS DE SEQUÍA S.XIX
1836, 1853, 1882, 1800-1808 1820-1830, 1840-1850, 1861-1880
AÑOS SECOS S.XX SECUENCIAS DE SEQUÍA S.XX
1907, 1950, 1952, 1955, 1961, 1966, 1970, 1973, 1998 1909-1914, 1938-1939, 1944-1945, 1963-1964, 1978-1984, 1992-1996
Tabla 1.3: Episodios de sequía en España (Ministerio de Medio Ambiente, 2000).
Las sequías más graves durante estos dos siglos se concentran en tres periodos
principales: el periodo de octubre de 1941 a septiembre de 1945, el periodo de octubre
de 1979 a septiembre 1983 y el periodo de octubre de 1990 a septiembre de 1995 (Fig.
1.11), siendo esta última, con diferencia, la más aguda en intensidad (Ministerio de
Medio Ambiente, 2000).
Figura 1.11: Índice Estandarizado de Sequías Pluviométricas (IESP) en España para el periodo 1950-
2007. La serie histórica de referencia (normal): Periodo 1971-2000. Consejería de Medio Ambiente,
Junta de Andalucía (2001).
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Estas sequías fueron muy generalizadas, afectando a la mayor parte del territorio
español y dando lugar en las cuencas andaluzas (Guadiana, Guadalquivir y Sur) a
porcentajes de disminución de la precipitación entre el 23 y el 30%. Durante la última
sequía se produjeron, además, reducciones muy importantes, superiores al 40%, en
la escorrentía generada en la mayor parte del territorio español. Estas reducciones
supusieron el 60% de la aportación media interanual de la Cuenca Sur. Ya entrado el
siglo XXI, el primer periodo seco se produjo entre 2005 y 2008 (Ministerio de Medio
Ambiente, 2000).
B. Inundaciones
Andalucía es una de las regiones europeas con mayor riesgo de inundaciones y la
comunidad autónoma que presenta mayor riesgo en España. La densidad espacial de las
avenidas históricas registradas en Andalucía es un 62% mayor que la media nacional
y un 12% mayor la densidad de las zonas de riesgo. El Plan de prevención de avenidas
e inundaciones en cauces urbanos de la Junta de Andalucía (Decreto 189/2002 de 2 de
julio) contabiliza 1.099 puntos de riesgo de inundaciones, 115 de ellos de riesgo máximo,
distribuidos por toda la comunidad autónoma (Fig. 1.12-A), siendo las provincias de
Granada, Almería y Málaga, las que acumulan el mayor número (Fig. 1.12-B), debido a
que tienen grandes niveles de erosión, relieve muy abrupto y lluvias de gran intensidad.
Figura 1.12: A. Mapa de riesgo por inundación en Andalucía. Clasiﬁcados de mayor a menor gravedad
en A, B, C y D; B. Distribución provincial de la problemática de las inundaciones en Andalucía. Fuente:
Decreto 189/2002 de 2 de julio (Junta de Andalucía).
De los cauces estudiados, están incluidos en el inventario de puntos de riesgo, el Río
Adra (nivel de riesgo A), el Río Verde (nivel de riesgo B), los ríos Seco y Guadalfeo
(nivel de riesgo C) y la Rambla de Albuñol y el Río Chíllar (nivel de riesgo D).
Los episodios catastróﬁcos por inundaciones han afectado a buena parte de la geo-
grafía andaluza en distintos momentos de la historia. En el Sureste son frecuentes las
lluvias torrenciales generadas por gotas frías del otoño (como las de 1871 y 1891 en
Almería, 1879 en el Bajo Almanzora o 1970 y 1973 en el Río Adra) (Consejería de
Vivienda y Ordenación del Territorio, 2009). En la Tabla 1.4 se muestra una relación
de inundaciones históricas en ríos y núcleos del sureste español.
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AÑO FECHA LOCALIZACIÓN EVENTO FUENTE
1550 - Rambla de Belén (Almería) Avenida (1)
1600 - Ciudad de Granada y su entorno Inundaciones importantes (2)
1619 12 abril Río Andarax (Almería) Avenida (1)
1600; 1629; - Ciudad de Granada y su entorno Inundaciones importantes (2)
1642; 1701
1714
1725 9-10 noviembre Almería Inundaciones catastróﬁcas (1)
1728 octubre Albox Tormenta de magnas proporciones (1)
1729 otoño Río Andarax Gran tempestad (1)
1769 27 octubre Río Andarax Crecida del río (1)
1799 enero Río Andarax Desbordamiento del río (1)
1814 10 octubre ramblas almerienses Desbordamiento por (1)
lluvias torrenciales
1829 septiembre Río de Almería Inundación (1)
1871 21-22-23 octubre Rambla Almanzora, Río Andarax, Crecidas devastadores (1)(3)
Río Guadaletín
1879 14 y 15 octubre Todo el SE Ibérico Dramáticas inundaciones (1)(3)
Importante crecida del Río Almanzora
elevándose las aguas 5 m sobre su cauce
1881 enero Granada Inundaciones numerosos (2)
núcleos urbanos
1888 6 septiembre Río Andarax y su aﬂuente Lluvias torrenciales catastróﬁcas (1)
(Río de Nacimiento) y Volumen del caudal del Río almanzora
Cuenca del Almanzora pudo superar los 2000 m3/s
1891 11 septiembre Ramblas de Almería Aparatosa tormenta que (1)(3)
provocó inundaciones en Almería
1970 2 abril Ramblas de Almería, Río Adra Inundaciones en Almería (1)(3)
1973 18 y 19 octubre Río Almanzora, Río Adra, Brutal temporal de precipitaciones (1)(2)(3)(4)
Valle de Lecrín, Albuñol torrenciales provocó desbordamiento de muchos ríos
1977 2 abril Río Almanzora Violentas tomentas/desbordamiento (1)
1997 3 enero Albuñuelas, Guadalfeo Inundaciones (2)
1998 21 mayo Dúrcal, Málaga Inundaciones (2)(5)
2002 Dúrcal, Málaga, Inundaciones (2)(5)
Granada y Almería
2007 21 septiembre Varios puntos de Andalucía Crecidas de los ríos (6)
(Ej.Guadalfeo gran avenida del Río Guadalfeo)
(se recogieron entorno a 160 mm (Red Hidrosur)
2009 20 diciembre Almería, Motril Inundaciones (7)
2010 15-23 febrero Málaga, Motril y Rúbite Inundaciones (7)
2010 6 marzo Málaga Inundaciones por persistentes precipitaciones (7)
Tabla 1.4: Inundaciones históricas en el sureste español. (1) Capel, 1987; (2) Diputación de Granada,
2003; (3) Consejería de Vivienda y Ordenación del Territorio, 2009; (4) Capel, 1974; (5) Ferrer et al.,
2004; (6) Olmedo-Cobo y Villacreces, 2008; (7) Ministerio de Medio Ambiente y Medio Rural y Marino,
2010.
Uno de los episodios más desastrosos ocurrido en el área de estudio fueron las lluvias
torrenciales desencadenadas en los días 18 y 19 de octubre de 1973 , que ocasionaron
además de pérdidas humanas, (entre otros núcleos urbanos, en la Rábita debido a la
crecida de la Rambla de Albuñol (Fig. 1.13)) la desaparición de cultivos, afectando
gravemente a las poblaciones que se asentaban en las márgenes de los ríos y ramblas
o en sus proximidades (Capel, 1974). Violentas precipitaciones, unidas a la falta de
cobertura vegetal y al tipo de suelo de la región provocaron grandes crecidas en los
cauces de los sistemas ﬂuviales, los cuales rápidamente, con todo su poder destructivo
alcanzaron el Mediterráneo.
La crecida más espectacular se dió en el Río Almanzora, que alcanzó un caudal
máximo de avenida de 3.500 m3/s. También fueron importantes los caudales de los
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Figura 1.13: A-D. Fotografías históricas de la Rábita tras las inundaciones de octubre de
1973. En la fotografía A se muestra la Rambla de Albuñol antes de la catástrofe y en las ﬁgu-
ras B, C y D después de la misma donde se observa la acumulación de sedimento (ﬁgura B).
http://www.alicanteblog.es/2007/02/tragedia-en-el-sureste-1973.html
ríos Guadalfeo (1.200 m3/s), Adra (2.000 m3/s) y la Rambla de Albuñol (1.100 m3/s)
(Capel, 1974). En las ramblas de Albuñol y Huarea, la línea de costa avanzó 200 m
debido al gran volumen de sedimento transportado por la riada (Fig. 1.14).
1.3.3.3. Acción antrópica
Los sistemas ﬂuviales son los agentes sedimentarios más afectados de forma directa
por las acciones humanas (Liquete, 2005). Existen actividades humanas que pueden
repercutir negativamente sobre las características ecológicas de los ríos y su entorno,
entre las que cabría citar: los aprovechamientos agroganaderos, la tala de los sotos ﬂu-
viales, los vertidos incontrolados, las canalizaciones y encauzamientos, la modiﬁcación
de los cursos ﬂuviales, las construcciones dentro del cauce, las presas y azudes, etc.
(Ministerio de Medio Ambiente, 2000). Estas actividades han producido una reducción
sustancial de los aportes de sedimento al litoral, desequilibrando la evolución costera
con balances negativos e incremento de la erosión (Maldonado, 2009). En este apartado
describiremos alguna de estas actividades observadas en los cauces estudiados.
A. Canalizaciones y desvío de los cauces
Los encauzamientos, realizados para defensa frente a inundaciones, son un claro
ejemplo de actuación antrópica que puede provocar efectos negativos sobre el entorno
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Figura 1.14: A. Ortofotografía digital de Albuñol en 1956 (United States Air Force, 1956); B.
Ortofotografía digital de Albuñol en 1998-1999 (Junta de Andalucía, 2003). En B se puede observar
el avance de la línea de costa, el aumento del tamaño de los núcleos urbanos y de los invernaderos, así
como el desvío y encauzamiento de los cauces.
ﬂuvial produciendo un acusado empobrecimiento de la diversidad biológica y una fuerte
artiﬁcialización del paisaje (Ministerio de Medio Ambiente, 2000). Los encauzamientos
son muy típicos en los ríos estudiados, debido a la diferencia existente entre los caudales
medios y los caudales extremos o máximos (Tabla 1.2 y Fig. 1.15) y su problemática
frente a las inundaciones.
Nueve de los 12 ríos estudiados muestran canalizaciones a lo largo de su curso (Fig.
1.16) y 4 desvíos de los mismos a lo largo del tiempo.
En el Río Guadalfeo se ha identiﬁcado un antiguo canal distributario que se rami-
ﬁcaba en una serie de canales distributarios en forma de pata de ave, dando lugar
a marismas y lagunas costeras (Maldonado, 2009). Posteriormente se estableció
el canal actual, al oeste del antiguo, con recorrido más corto e hidraúlicamente
más eﬁcaz (Fig. 1.17-A).
La Rambla de Gualchos también ha sufrido modiﬁcación en su cauce (Fig. 1.17-
C-F) apreciándose la existencia de un antiguo canal distributario (Rambla Ancha
(Calvache, 2002)) que partía de la Rambla de Gualchos y desembocaba en el mar.
Este cauce se encuentra en la actualidad inactivo (Bárcenas et al., 2009).
Debido a una serie de intervenciones antrópicas el cauce natural del Río Adra
sufrió dos desvíos, hacia el este en 1872 y hacia el oeste en 1910, cuando se ﬁjó
en la posición actual (Jabaloy et al., 2008) (Fig. 1.17-B). La evolución de la línea
de costa y los desvios del cauce del Río Adra se describirán de manera detallada
en el Capítulo 6.
La Rambla de Albuñol sufrió un desvio hacia el este de su cauce, así como su
encauzamiento que se puede observar en la Figura 1.14.
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Figura 1.15: Fotografías de los 12 cauces estudiados en las que se pueden apreciar los ríos que han
sido afectados por encauzamientos y los que aún mantienen su cauce original (Río Güí, Torrox y
Rambla de Haza de Trigo). Fotografías propias realizadas en diciembre de 2010, excepto la del Río
Adra que ha sido tomada de Jabaloy et al., 2008.
B. Presas
Las presas constituyen un método estructural muy eﬁcaz de defensa contra avenidas,
no produciendo efectos secundarios aguas abajo, como los encauzamientos, y desde
el punto de vista ambiental concentran el impacto sobre el ecosistema ﬂuvial en un
tramo reducido (Ministerio de Medio Ambiente, 2000). En la zona de estudio, los ríos
Guadalfeo y Adra presentan el 70% de su área regulada por presas (Tabla 1.1), estando
el primero de ellos regulado por dos embalses.
La presa de Rules está situada en el cauce del Río Guadalfeo, aguas abajo
de su conﬂuencia con el Río Ízbor, en el término municipal de Vélez de Benaudalla
(ver localización de las presas en la Figura 1.7). Fue construida en el año 2003 y
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Figura 1.16: A-C. Fotografías de los caudales del Río Guadalfeo en las inundaciones de 1973 (VVAA,
2001), en las fuertes lluvias de 2007 (Fotografía de Pedro C. Fernández Sanz ©) y el cauce normal
en diciembre de 2010 (Fotografía propia). D-E: Caudal en el Río Adra en 1973 (Recuperación del
Patrimonio Cultural de Adra ©) y su cauce normal en agosto de 2007 (Google Earth ).
viene a completar y garantizar los objetivos y demandas del embalse de Béznar
construido en 1986. Este embalse se encuentra ubicado sobre el Río Ízbor (aﬂuente
principal del Guadalfeo), donde termina el Valle del Lecrín. La presa de Rules posee
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Figura 1.17: A. Desvío del Río Guadalfeo, B. Posición de los cauces naturales y artiﬁciales del Río
Adra (Jabaloy et al., 2008) y, C-F: Desvío de la Rambla de Gualchos, donde se incluye un detalle
de las areas afectadas (E y F). Fotografías de 1956 (United States Air Force, 1956) y fotografías de
1998/99 (Junta de Andalucía, 2003).
mayor capacidad y superﬁcie que el embalse de Béznar (Tabla 1.5). Por otro lado, el
Embalse de Benínar , situado en la cuenca media del río Grande de Adra, construido
en 1983 por la Confederación Hidrográﬁca del Sur posee una capacidad útil de 60 hm3
y una superﬁcie de 243 ha (Tabla 1.5).
EMBALSES RULES BÉZNAR BENÍNAR
Río Guadalfeo Ízbor Grande de Adra
Provincia Granada Granada Almería
Municipio Velez de Benaudalla, Salobreña El Pinar Benínar
Año de construcción 2003 1986 1983
Capacidad (Hm3) 112 56 60
Superﬁcie (ha) 309 170 243
Tabla 1.5: Características de los embalses que regulan los ríos Guadalfeo y Adra. Fuente: Ministerio
de Medio Ambiente.
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1.4. Características generales de la plataforma
continental
La plataforma del margen norte del Mar de Alborán se caracteriza por ser estrecha
con una anchura comprendida entre 4 y 14 km (Carter et al., 1972, Alonso et al., 1992)
incrementando su anchura hacia el este, llegando incluso a alcanzar localmente más de
20 km de ancho en Málaga y Almería, debido al aporte de sedimentos de los ríos princi-
pales (Muñoz et al., 2008). El borde de plataforma está contituido por una ruptura de
la pendiente situada aproximadamente a 110 m de profundidad (Vázquez et al., 2001),
con variaciones entre 100 y 150 m.
La sedimentación actual en la plataforma continental de Alborán es, principalmen-
te, siliciclástica, función directa de los aportes continentales, y se concentra preferen-
temente frente a la desembocadura de las ramblas y ríos generando depósitos fangosos
o fango-arenosos y fosilizando hacia el mar, en su mayor parte, los depósitos areno-
sos transgresivos previos (Maldonado y Nelson, 1988; Hernández-Molina et al., 1993;
López-Galindo et al., 1999; Rodero, 1999 ).
La distribución de los sedimentos actuales en la plataforma es muy irregular, predo-
minando las fracciones gruesas (arenas y gravas poligénicas) debido a que se encuentra
sujeta a un régimen hidrodinámico muy acusado, siendo frecuente por ello los aﬂo-
ramientos rocosos (Rey y Medialdea, 1989; Gutiérrez-Mas et al., 1996; Rodero, 1999;
Rodero et al., 1999), así como el desarrollo de dunas submarinas en zonas de fuertes
corrientes y escaso recubrimiento sedimentario (Maldonado, 1995; Lobo et al., 2001).
Gran parte del material suministrado a la plataforma es retrabajado y transportado
a favor de la dinámica litoral, hacia la región del Estrecho de Gibraltar (Kelling y
Stanley, 1972; Hernández-Molina et al., 1993) generando depósitos longitudinales que
migran a favor de esta deriva (Hernández-Molina et al., 1993; Lobo, 1995; Palanqués
et al., 1995, Gutiérrez-Mas et al., 1996).
1.4.1. Elementos geomorfológicos mayores
En el dominio infralitoral, los tipos morfológicos predominantes son los cuerpos
prodeltaicos, de distinta entidad, desarrollados en relación con las principales desem-
bocaduras ﬂuviales, así como los prismas infralitorales (Hernández-Molina, 1995).
Las morfologías más importantes desarrolladas sobre la plataforma interna engloban
a los depósitos prodeltaicos desarrollados frente a los principales sistemas ﬂuviales y
las cuñas progradantes infralitorales (IPWs), formadas lateralmente a los prodeltas
(Hernández-Molina et al., 1993; Hernández-Molina, 1995; Lobo et al., 2006; Fernández-
Salas, 2008; Bárcenas et al., 2009). Amplios sectores de la plataforma externa están
cubiertos por las dorsales de arena o por morfologías erosivas y/o tectónicas tales
como superﬁcies de abrasión, terrazas y escarpes submarinos (Ercilla, 1992; Hernández-
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Molina et al., 1994; Hernández-Molina et al., 1996c; Vázquez, 2005; Lobo et al., 2006a).
La morfología erosiva más importante localizada en la zona de estudio es la cabecera
del Cañón de Carchuna, que se encuentra frente al Cabo Sacratif (Fig. 1.1), a menos
de 500 m desde la línea de costa, cortando completamente la plataforma. Posee una
orientación principal N-S, mostrando varios distributarios (Lobo et al., 2006a).
1.5. Los prodeltas
El principal tipo morfológico en el que se centra este estudio, que se desarrolla so-
bre la zona infralitoral y la plataforma continental, son los sistemas deposicionales
prodeltaicos. Se han llevado acabo diversos estudios acerca de estos sistemas deposi-
cionales debido a que son sistemas muy sensibles a los cambios climáticos (Hernández-
Molina et al., 1994, 1995; Postma, 2001). Se hace necesario un mejor conocimiento
acerca de la evolución de estos depósitos para poder ayudar a identiﬁcar los impac-
tos de las actividades humanas en las cuencas ﬂuviales, llanuras deltaicas y sistemas
costeros adyacentes (Stanley y Warne, 1994; Stanley, 2001). Asimismo, los prodeltas
poseen un registro sedimentario que permite reconstruir los cambios ambientales de
corto periodo en los últimos milenios (Correggiari et al., 2005; Fernández-Salas, 2008).
Los sistemas deltaicos están dominados por una alta carga de sedimentos de grano
ﬁno suspendido, aportado directamente por los ríos, que en particular tienden a formar,
frente a sus desembocaduras, cuñas progradantes prodeltaicas submarinas predominan-
temente compuestas por un alto contenido en agua y potencialmente arcillas inestables
(Coleman y Wright, 1975; Vanney, 1977). Su desarrollo está condicionado por el vo-
lumen de los aportes ﬂuviales, el régimen general de corrientes y la morfología de la
costa (Díaz et al., 1984).
1.5.1. Características morfológicas generales de los depósitos
prodeltaicos
El rasgo morfológico, a gran escala, que caracteriza a los depósitos prodeltaicos es
su forma en cuña progradante o clinoforma sigmoidal cuya superﬁcie pasa de convexa a
cóncava a medida que aumenta la profundidad (Field y Roy, 1984; Nelson y Maldonado,
1990; Díaz y Ercilla, 1993; Hernández-Molina et al., 1993; Hernández-Molina y Rey,
1994a; Trincardi et al., 1994; Fumanal et al., 1995; Nittrouer et al.,1996; Kuehl et al.,
1997; Cattaneo et al., 2003; Serra et al., 2003; Liu et al., 2004; Lykousis et al., 2005;
Fernández-Salas, 2008). Esta clinoforma es una superﬁcie compuesta que registra la
compleja interacción entre un variado número de procesos como: el retrabajamiento
mareal o, debido al oleaje, la difusión, las avalanchas de talud y el bypass (Nittrouer
et al.,1996). Más recientemente, otros procesos, como la presencia de fangos ﬂuidos,
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han sido también considerados importantes en la formación de clinoformas en distintas
zonas del mundo (Cacchione et al., 1995; Bentley et al., 2003; Walsh et al., 2004).
Morfológicamente, en función del gradiente de pendiente, la cuña progradante puede
dividirse en tres zonas (Fig. 1.18):
Zona proximal o topset : Zona subhorizontal de poca pendiente (Kuehl et al.,
1997) cuya inclinación es típicamente de 0,5◦ (Correggiari et al., 2001), aunque
Cattaneo et al. (2003a) describe ángulos de 0,02◦. Es la parte más energética
de la clinoforma. Se encuentra caracterizada por la existencia exclusiva de las
asociaciones de facies marinas y la evidencia de una dominación marcada de la
dinámica de la cuenca (Cattaneo et al., 2003a). Los topsets experimentan una
alta tensión tangencial cerca del fondo resultando en un dominante bypass de
sedimentos hacia aguas más profundas (Nittrouer et al., 1996).
Zona intermedia o foreset : Es la zona de la clinoforma que presenta mayor
pendiente y que se corresponde con el frente de progradación (Field y Roy, 1984).
En ella destaca, como elemento morfológico de gran importancia, su borde supe-
rior denominado punto de ruptura u oﬄap-break. La pendiente de esta zona es
directamente proporcional al tamaño de grano de los sedimentos que la consti-
tuyen (Hernández-Molina et al., 1995). En el foreset, la sedimentación aumenta
con el incremento de la profundidad por lo que la acumulación de sedimentos en
esta zona es máxima (Nittrouer et al., 1996).
Zona distal o bottomset : Esta zona presenta poca inclinación, y forma el pie
inferior de la cuña (Field y Roy, 1984; Kuehl et al., 1997). En el bottomset la
acumulación de sedimentos decrece hacia el mar, reﬂejando una disminución del
ﬂujo de sedimentos comparado con la zona foreset más proximal (Pirmez et al.,
1998; Driscoll y Karner, 1999). El límite distal del prodelta lo constituye un
cambio de pendiente que da paso a los depósitos horizontales de la plataforma
continental.
El cambio de la pendiente del fondo del mar, en dirección hacia el mar, que sigue
la tendencia baja-alta-baja y que coincide con el modelo geométrico topset-foreset-
bottomset, representa una gradación aguas afuera de los ambientes sedimentarios en
respuesta al decremento de la energía de resuspensión y del aporte de sedimentos
suspendidos conforme aumenta la distancia de la fuente ﬂuvial (McCave, 1972; Díaz
et al., 1996; Nittrouer et al., 1996). Este modelo geométrico es propio de deltas de
ríos, como reconoció originalmente Gilbert (1885), y otros muchos, posteriormente,
en deltas de ríos grandes (Frazier (1967) y Coleman y Wright (1975) en el Mississippi;
Nelson y Maldonado (1990) en el Ebro; Nittrouer et al. (1996) en el Amazonas; Kuehl
et al. (1997) en el Ganges-Brahmaputra y Liu et al. (2004) en el Río Amarillo).
En una dirección longitudinal a la línea de costa, la variabilidad lateral de una
clinoforma es mayor cerca de la fuente de aportes sedimentarios y mínima en posiciones
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Figura 1.18: Zonas en las que se divide la clinoforma en función de la pendiente.
más lejanas de ésta, ya que los regimenes hidrodinámicos afectan en mayor medida a
lo largo de depósito (Driscoll y Karner, 1999).
1.5.1.1. El oﬄap-break
El oﬄap-break es una de las morfologías más importantes dentro de la cuña sedi-
mentaria, siendo el punto de ruptura entre el topset y el foreset. En función de la forma
que tome el oﬄap-break así se desarrollarán los perﬁles morfológicos de los depósitos
prodeltaicos. Partiendo de un perﬁl exponencial, la modiﬁcación de su parte superior
o topset puede crear perﬁles lineales y sigmoidales (Adams, 2001). El perﬁl sigmoidal,
con un oﬄap-break redondeado, se desarrolla debido a la erosión y a la redistribución
de sedimentos causado por los efectos de las variaciones del nivel de base inducido por
tormentas, o bien, por cambios del nivel del mar. El perﬁl lineal se produce cuando
se alcanza el máximo ángulo de estabilidad que permite el tipo de sedimento (Adams,
2001).
El oﬄap-break ocurre en relación con la posición del nivel de base y se pueden
diferenciar dos grupos de depósitos principales en función de la posición del oﬄap-
break en los perﬁles de la plataforma continental (Tropeano et al., 2002):
a) El nivel de base es el nivel del mar y el topset está compuesto principalmente por
facies sedimentarias muy someras o continentales y el oﬄap-break prácticamente
se corresponde con la línea de costa (Ej. deltas altamente constructivos –deltas
dominados por los ríos– y las playas progradantes).
b) El nivel de base se corresponde con la base de la tracción del oleaje y/o marea, y sus
topsets están compuestos, básicamente, por depósitos del litoral y del infralitoral
(Ej. deltas altamente destructivos –deltas dominados por el oleaje y mareas– y
las cuñas progradantes infralitorales (Hernández-Molina et al., 2000b). En este
caso, ambos niveles de base, el del nivel del mar y el del oleaje/marea, gobiernan
la acumulación sedimentaria en las plataformas dominadas por el oleaje/marea
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y, por consiguiente, dos oﬄlap-breaks pueden ser coetáneos (límite de playa y
límite del infralitoral) en ambientes deposicionales someros (Carter et al., 1991).
El oﬄap-break está inﬂuenciado por una serie de factores como, la cantidad de
sedimentos aportado por los ríos, la morfología de la costa y el régimen oceanográﬁco.
Dichos factores hacen que su distancia a la costa y su profundidad varíen lateralmente
(Hori et al., 2002c). Así, cambios laterales en la geometría de las clinoformas en la
dirección dominante del transporte de sedimentos lejos de la desembocadura (tendencia
a la profundización del oﬄap-break, un decremento de la inclinación del foreset y un
incremento en la diferencia de profundidad entre el topset y el bottomset) se interpretan
como reﬂejo de la inﬂuencia del régimen energético de las corrientes (Michels et al.,
1998; Cattaneo et al., 2003a).
1.5.2. Caracterización estratigráﬁca de los depósitos
prodeltaicos
Los depósitos de alto nivel están constituidos por una cuña sedimentaria progra-
dante, de potencia variable, caracterizada por presentar en los registros sísmicos de
alta resolución, una conﬁguración sigmoidal-oblicua (Díaz y Ercilla, 1993; Yoo y Park,
2000; Fernández-Salas, 2008).
De forma general, los prodeltas presentan una sucesión estratigráﬁca consistente,
así, los depósitos son de litología variable y pasan de agradacionales a progradacionales
en la columna estratigráﬁca (Stanley y Warne, 1994). Más detalladamente, hay diferen-
tes interpretaciones en cuanto a las unidades sísmicas deﬁnidas en la cuña progradante
holocena, correlacionables entre sí, de forma que el número de unidades varía de un
lugar a otro.
Unos autores, como Díaz y Ercilla (1993), deﬁnen tres unidades para el prodelta de
los ríos Fluvia y Muga. Hernández-Molina (1993) identiﬁcó 4 unidades, dos progradan-
tes y dos agradantes, para los sistemas prodeltaicos. Somoza et al. (1998a) describe que
el HST está compuesto de 5 unidades progradantes y 5 unidades agradantes que se dis-
ponen en parasecuencias progradantes. Cattaneo et al. (2003) diferencia tres unidades
sigmoidales forestepping cuyos depocentros están cambiando hacia el mar y a lo largo
de la costa. Todos los autores coinciden en que los depósitos de alto nivel Holoceno son
suprayacentes a una unidad condensada basal.
Estudios realizados en los depósitos de alto nivel del Holoceno en aguas someras
(Lobo et al., 2005; Fernández-Salas, 2008; Fernández-Salas et al., 2009), indican que la
estructura interna de estos depósitos puede ser mucho más compleja. En este sentido,
dichos autores estudiaron con mayor resolución estos depósitos y sugirieron la existencia
de un patrón jerárquico de las ﬂuctuaciones ambientales, determinándose para el Mar
de Alborán: a) dos secuencias de mayor escala, que podrían corresponderse con las
dos unidades progradantes de Hernández-Molina et al. (2000b), b) cuatro secuencias
de escala intermedia y, c) 12 secuencias de menor escala, descritas éstas últimas en
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los depósitos del Golfo de Cádiz mediante perﬁles sísmicos y correlacionadas a partir
de sondeos en los depósitos del Mar de Alborán (Fernández-Salas et al., 2008b). Con
todo esto se concluye que las unidades que componen los depósitos marinos someros se
ordenan según un modelo jerárquico de secuencias deposicionales a tres escalas: mayor,
intermedia y menor (Fig. 1.19). Este modelo, presumiblemente, se corresponde con tres
ciclos ambientales diferentes que operan en distintas escalas temporales.
Figura 1.19: Jerarquía de los elementos arquitectónicos en el cortejo sedimentario de alto nivel
del mar Holoceno propuesta por Lobo et al., 2005. A) Secuencias de escala mayor, B) Secuencias
de escala intermedia, C) Secuencias de escala menor. USProg: Unidad sísmica progradante, USAg:
unidad sísmica agradante. TWTT (ms): tiempo doble en milisegundos.
Cronológicamente, los depósitos de alto nivel del mar se desarrollan durante el cor-
tejo sedimentario de alto nivel del mar Holoceno (HST). El límite inferior del cortejo
está constituido por la superﬁcie de máxima inundación (mfs) que es el techo de la
Unidad Sísmica Basal, perteneciente a la parte ﬁnal del cortejo sedimentario transgre-
sivo (TST) (Fernández-Salas, 2008). El límite superior del HST es la actual superﬁcie
del fondo del mar (Fig. 1.19). Por lo tanto, se puede establecer que los depósitos de
alto nivel del mar del Holoceno Superior son parte de una secuencia de 5◦ orden, que
se generó en relación con el último hemiciclo eustático y con una periodicidad de apro-
ximadamente 23.000 años (Hernández-Molina et al., 1994, 1996c, 2000b; Lobo et al.,
2002).
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1.5.2.1. Secuencias deposicionales de escala mayor
La existencia de dos fases constructivas mayores representadas por las secuencias
deposicionales de escala mayor 1 y 2 es la característica más importante observada en
los depósitos marinos de alto nivel del Holoceno Superior, al sur de la Península Ibérica
(Fernández-Salas, 2008)(Figs. 1.19, 1.20).
Figura 1.20: Modelo estratigráﬁco de los depósitos de alto nivel del mar Holoceno y correlación
con los datos del tamaño medio de grano del sondeo T-7 en el prodelta del Río Guadalhorce . Las
ﬂechas grises indican las fases de progradación de escala intermedia, las ﬂechas blancas, las fases de
agradación de escala intermedia y las ﬂechas pequeñas negras indican las fases de progradación de
escala menor. Modiﬁcado de Fernández-Salas (2008).
Secuencia deposicional de escala mayor 1: Compuesta por la US1 (progra-
dante) y la US2 (agradante) en el Mar de Alborán (Fernández-Salas, 2008). De
este modo, las unidades progradantes se corresponderían con depósitos regresivos
y de bajo nivel, y las unidades agradantes con los depósitos transgresivos y de
alto nivel. El límite inferior es la superﬁcie de máxima inundación (6.800 años
B.P.) y su límite superior se corresponde con una superﬁcie de erosión (edad de
3.500 años B.P.), desarrollándose la secuencia en un intervalo de 3.300 años.
Secuencia deposicional de escala mayor 2: Está constituida por la US3 (pro-
gradante) y US4 (agradante) en el Mar de Alborán (Fernández-Salas, 2008). Igual
que ocurría en la secuencia deposicional 1, las unidades progradantes representan
los depósitos regresivos y de bajo nivel, y las unidades agradantes, los depósitos
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transgresivos y de alto nivel. Su límite inferior es el techo de la secuencia depo-
sicional 1 y su límite superior es el actual fondo del mar. El periodo de tiempo
en el que se desarrolló esta secuencia deposicional fue de 3.500 años, periodo de
tiempo equivalente a la secuencia deposicional 1.
1.5.2.2. Secuencias deposicionales de escala intermedia
Cada una de las secuencias de orden mayor está compuesta por dos secuencias
deposicionales de escala intermedia. Por lo que la US1 está compuesta por la H1 y H2
y la US2 por las secuencias H3 y H4.
Secuencia deposicional H1: Es coincidente con la US1 en el Mar de Alborán,
encuadrándose cronológicamente entre los 6.800 y 5.200 años, por lo que se desa-
rrolló en un intervalo de 1.600 años B.P. Esta secuencia (US1) se subdivide en
dos subunidades de menor escala: la subunidad sísmica 1a (desarrollada entre los
6.800-6.000 años B.P.) y la subunidad 1b (entre 6.000 y 5.200 años B.P.), con
una periodicidad de 800 años.
Secuencia deposicional H2: Se corresponde con la US2 del Mar de Alborán.
Su base y techo se corresponden con 5.200 y 3.500 años B.P., luego su depósito
se produjo durante 1.700 años.
Secuencia deposicional H3: Esta secuencia está compuesta por la subunidad
sísmica 3a del Mar de Alborán. Sus límites cronológicos se sitúan entre 3.500 y
1.350 años B.P., lo que equivale a un periodo de sedimentación de 2.150 años.
Secuencia deposicional H4: Está compuesta por la subunidad sísmica 3b más
la US4 en el Mar de Alborán. Esta secuencia se depósito en los últimos 1.350
años.
1.5.2.3. Secuencias deposicionales de escala menor
Se han diferenciado hasta 12 secuencias deposicionales de escala menor (Figs. 1.19,
1.20). Estas secuencias siguen conservando, de forma general, las dos componentes
básicas que se han repetido en las escalas mayores e intermedias, una, inferior progra-
dante, y otra, superior agradante. En el Golfo de Cádiz sólo ha sido posible observar la
componente progradante, mientras que en el Mar de Alborán sí es posible determinar
ambas componentes, progradante y agradante (Fernández-Salas, 2008). Los periodos
de formación de las secuencias deposicionales de escala menor se sitúan en intervalos
entre 750 y los 400 años.
1.5.3. Clasiﬁcación de los sistemas deltaicos
La gran variedad de tamaños y formas de los deltas ha sido el principal problema en
los estudios enfocados a una clasiﬁcación de los mismos. La mayoría de estos estudios
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se han llevado a cabo en los grandes deltas asociados a ríos grandes, como el Amazonas
(Nittrouer et al., 1996), el Ganges-Brahmaputra (Kuehl et al., 1997) o el Río Amarillo
(Liu et al., 2004), entre otros. Los sistemas deltaicos asociados a pequeños ríos han
sido poco estudiados, y no existen clasiﬁcaciones más detalladas para ellos.
Gallogay (1975) realizó una clasiﬁcación de los deltas en función de los procesos
dominantes en su formación: deltas dominados por ríos, por el oleaje o por la marea
(Fig. 1.21-A). Mcpherson et al. (1987) hizo un primer intento de clasiﬁcar los deltas
basándose principalmente en las características del sistema de aporte ﬂuvial. Estudios
posteriores centran sus clasiﬁcaciones en las características del delta actual: arquitec-
tura y facies sedimentarias. Postma (1990) sugiere dos niveles de clasiﬁcación: el nivel
de primer orden basado en la ﬁsiografía y en las facies del delta, y un segundo orden,
atendiendo a la naturaleza del sistema de aporte. Posteriormente, Orton y Reading
(1993) realizan una clasiﬁcación de los sistemas deltaicos basándose en la inﬂuencia del
tamaño de grano sobre los procesos deltaicos (Fig. 1.21-B).
Figura 1.21: A. Clasiﬁcación triangular de los deltas en función de los procesos dominantes en su
formación (Modiﬁcado de Galloway (1975)); B. Clasiﬁcación de deltas extendida basada en el tipo de
sedimento dominante en el delta y el dominio relativo de los procesos ﬂuviales, de oleaje y mareas.
Modiﬁcado de Orton y Reading (1993).
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1.5.4. Factores que inﬂuyen en la formación y preservación de
los sistemas deltaicos
Los sistemas deltaicos están caracterizados por ser un conjunto de componentes
relacionados entre sí de forma dinámica, de manera que cambios en cualquier parte
del sistema tendrá repercusiones en todo el sistema (Orton y Reading, 1993)). La
identiﬁcación, el estudio y la interrelación de estos componentes es uno de los problemas
existentes para entender estos sistemas complejos. Los factores que juegan un papel
importante en la formación y preservación de los cuerpos de alto nivel del mar tienen
como elemento central los cambios climáticos durante el Holoceno. A partir de este
factor principal se derivan otros factores secundarios que dependen en gran medida del
primero (Fig. 1.22): la descarga de agua, la carga de sedimentos, los procesos existentes
(régimen del oleaje, mareas, sistemas de corrientes y régimen de vientos) y la tectónica
en la cuenca receptora (Wright et al., 1974; Coleman y Wright, 1975; Elliot, 1986;
Orton y Reading, 1993). La morfología submarina previa de la cuenca receptora, es
otro factor importante para la comprensión de estos sistemas (Cattaneo et al., 2003a).
El aporte de sedimentos es importante en cualquier sistema progradante donde la tasa
de entrada debe superar el potencial de acomodación de la cuenca receptora (Galloway,
1989; Swift y Thorne, 1991). Estos factores han sido descritos anteriormente en este
apartado.
Figura 1.22: Esquema dinámico de los factores que inﬂuyen en la formación y preservación de los
cuerpos de alto nivel del mar del Holoceno (Tomado de Elliot, 1986).
1.5.5. Evolución y clima: Principales eventos climáticos
La evolución de la plataforma del Mar de Alborán durante el Pleistoceno Superior-
Holoceno ha estado ligada a los cambios ambientales climático-eustáticos. La progra-
dación del margen ha sido el resultado de las variaciones relativas y asimétricas del
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nivel del mar y del clima que han controlado el volumen de aportes terrígenos y las
condiciones oceanográﬁcas (Hernández-Molina et al., 2000b; Lobo, 2000; Lobo et al.,
2002, 2004). Deltas pequeños, como la mayoría de los deltas mediterráneos, asociados
a cuencas hidrográﬁcas de pequeño tamaño experimentan tasas de cambio (climáticos,
inducidos por la tectónica y los cambios del nivel del mar) mucho más altas que en
grandes deltas alimentados por cuencas hidrográﬁcas de gran tamaño que, a menu-
do, cubren varias zonas climáticas y tectónicas (Postma, 1990; 2001). Los principales
eventos climáticos implicados en la evolución de la plataforma del Mar de Alborán, se
podrían describir en tres grandes etapas:
1.5.5.1. Transgresión Flandriense
En este intervalo se desarrolló una superﬁcie erosiva (superﬁcie transgresiva, TS),
debido al rápido ascenso del nivel del mar depositándose sobre ella el cortejo sedi-
mentario transgresivo. Este cortejo se caracteriza por la formación de depósitos retro-
gradantes asociados a terrazas submarinas durante cortos periodos de estabilización,
mientras que en zonas de bajo aporte sedimentario los procesos de retrabajamiento fa-
vorecieron la formación de una capa de arena transgresiva (Gutiérrez-Mas et al., 1993,
1996; Hernández-Molina et al., 1993, 1994, 2000b; Lobo, 1995; Roque et al., 1998;
López-Galindo et al., 1999; Lobo, 2000, Lobo et al., 2002, 2004).
Entre 11.000-10.500 años B.P. tuvo lugar una estabilización e incluso un breve
periodo regresivo coincidente con el evento climático de Younger Dryas (Dupplessy et
al., 1981; Rind et al., 1986; Dansgaard et al., 1989), el cual queda reﬂejado por un
depósito progradante sobre la plataforma media descrito por diferentes autores (Dias,
1987; Rodríguez y Díaz, 1990; Hernández-Molina et al., 1993, 1994, 2000b; Rodero et
al., 1999; Lobo, 2000; Lobo et al., 2002, 2004).
Durante el intervalo 10.000-6.450 años B.P. tiene lugar un segundo pulso en la
transgresión consecuencia de una mejora generalizada del clima que marca el límite
entre el Pleistoceno y el Holoceno (Olausson, 1984; Pons y Reille, 1986). La intensidad
de la dinámica y de la estratiﬁcación de las masas de agua se incrementa (Weaver y
Pujol, 1988).
1.5.5.2. Máximo Transgresivo
El máximo nivel eustático ha sido datado a edades variables entre 6.500 y 4.200 años
B.P. según diferentes autores (Hoﬀman, 1988; Somoza et al., 1991; Zazo et al., 1994a;
Lario, 1996; Dabrio y Zazo, 1998; Dabrio et al., 2000 ). Durante este máximo eustático,
las llanuras costeras y las partes bajas de los valles fueron inundados, desarrollándo-
se en el sur de la Península Ibérica sistemas deposicionales tipo estuarinos. Durante
este intervalo de tiempo tiene lugar en los sectores más internos de la plataforma el
desarrollo de un depósito agradante en relación directa con la desembocadura de los
ríos. La completa inundación de la plataforma, favoreció el establecimiento de sistemas
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hidrodinámicos equivalentes a los actuales, aunque más intensos por la situación de
máximo eustático (Abrantes, 1988).
1.5.5.3. Alto Nivel del Mar
Durante este intervalo de alto nivel del mar del Holoceno superior, se incrementó el
aporte sedimentario debido al aumento de las precipitaciones, motivando la colmatación
progresiva de los estuarios, y la progradación de los sistemas litorales (Dabrio et al.,
2000 ). La evolución durante esta etapa se ha caracterizado por el desarrollo de deltas,
generados a partir de los principales cursos ﬂuviales, o cuñas infralitorales progradantes,
desarrolladas en aquellas zonas donde no existen aportes ﬂuviales, los cuales constituyen
el cortejo sedimentario de alto nivel del mar (HST). También pertenece a este cortejo
el relleno sedimentario de plataforma.
1.6. Modelos matemáticos de procesos sedimentarios
en la plataforma continental y avalanchas
Los avances en la modelización y la simulación numérica de ﬂujos geofísicos y de
fenómenos geoambientales asociados a este tipo de ﬂujos han sido muy importantes en
los últimos años, siendo varias las razones que han hecho posible estos avances. Por un
lado, la mejora en los modelos, basándose en una mejor comprensión de los fenómenos
físicos y geológicos subyacentes al problema que se busca modelizar, lo cual ha propor-
cionado, en muchos casos, una mejor representación matemática de dichos fenómenos.
Esto, junto a la experimentación en el laboratorio o las observaciones in situ, ha permi-
tido mejorar las diversas parametrizaciones inherentes a estos modelos. Por otra parte,
el creciente y cada vez más fácil acceso a recursos de cálculo intensivo ha hecho posible
la utilización de modelos cada vez más complejos y, en algunos casos, incluso de forma
operacional, algo inimaginable hace tan sólo una década. Por último, a este aumento en
la capacidad de cálculo se ha unido una intensa labor investigadora hacia la búsqueda
de algoritmos que hagan los códigos más eﬁcientes y precisos. Estos tres ingredientes:
1) Avances en la modelización, 2) Aumento de la capacidad de cálculo y 3) Mejora
en los algoritmos, son los tres pilares sobre los que se ha fundamentado el trabajo de
invetigación sobre Modelado y Simulación Numérica de los ﬂujos sedimentarios que se
planteaba en el proyecto MOSAICO, del cual esta tesis recoge una parte importante
de sus logros.
En este trabajo nos hemos apoyado en la experiencia del grupo de Ecuaciones Di-
ferenciales, Análisis Numérico y Aplicaciones (EDANYA) de la UMA en cada uno de
esos tres puntos. Por una parte, este grupo cuenta con una prolongada experiencia en
Modelización en Mecánica de Fluidos, ﬂuidos geofísicos, aguas someras, transporte de
sedimentos, avalanchas submarinas, corrientes hiperpicnales, inundaciones, tsunamis,
etc. Por otra parte, el grupo EDANYA gestiona el Laboratorio de Métodos Numéricos
situado en el SCAI (Servicio Central de Apoyo a la Investigación de la Universidad de
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Málaga). Este laboratorio posee un clúster de ordenadores con 77 CPUs (Computer
Processor Units) y 8 GPUs (Graphical Processor Units) que actualmente ofrecen una
potencia de cálculo por encima de los 1.000 GFlops (un GFlop equivale a mil millones
de operaciones en coma ﬂotante por segundo). En este clúster, que está especíﬁcamen-
te preparado para cálculo intensivo en paralelo, hemos realizado todos los cálculos y
simulaciones numéricas que presentamos en este trabajo. Por último, el grupo de inves-
tigación EDANYA tiene un más que reconocido prestigio nacional e internacional como
expertos en el desarrollo de esquemas numéricos y algoritmos, mejora en la eﬁciencia
de los resolvedores numéricos, implementación vectorial y en paralelo de los modelos
numéricos, etc. del que este trabajo se ha beneﬁciado.
Los modelos de transporte de sedimentos que se han desarrollado a lo largo del
proyecto MOSAICO tienen como modelos de base las ecuaciones de aguas someras.
Este tipo de modelos de shallow water son muy utilizados en la práctica para la si-
mulación de ﬂujos geofísicos. El uso frecuente que se hace de este tipo de modelo se
debe, en primer lugar, al menor coste computacional que presentan en comparación con
los modelos basados en las ecuaciones de Navier-Stokes 3D con superﬁcie libre y, en
segundo lugar, por los excelentes resultados que proporcionan, incluso en casos en los
que las bases teóricas del modelo no permitirían esperarlo. Fenómenos de tanto interés,
como inundaciones, tsunamis o corrientes marinas en general, pueden ser simulados
adecuadamente con este tipo de modelos.
Desde un punto de vista matemático, el conjunto de ecuaciones que resulta de la
modelización de este tipo de sistemas de aguas someras estratiﬁcados tiene la estruc-
tura de un sistema acoplado de leyes de conservación con términos fuentes y productos
no conservativos. A pesar de su relativa simplicidad, este tipo de modelos ha permi-
tido interpretar el funcionamiento hidráulico de estrechos oceánicos y estuarios (véase
p. ej: Castro et al. (2004a)), simulando correctamente alguno de los fenómenos carac-
terísticos, como son la aparición de ondas de choque en la interfaz (bores internos).
Desde mediados de la década de los 90, el grupo EDANYA ha acumulado una
experiencia creciente en modelos de aguas someras aplicados a ﬂujos estratiﬁcados
(Macías, 1992; Castro-Macías, 1994; Macías et al., 1994; Castro et al., 1996; Valle et
al., 1998; Macías et al., 1999, Macías, 1999 y 2000; Parés et al., 2001, Castro et al.,
2001a y 2001b; Castro et al., 2002; Macías et al., 2004; Castro et al., 2004a y 2004b;
Castro et al., 2006a, 2006b y 2006c, González-Vida et al., 2008, Castro et al., 2009,...).
Ha sido más recientemente, a partir del año 2007, con la concesión del Proyecto de
Excelencia de la Junta de Andalucía MOSAICO, que el grupo EDANYA ha aplicado
su experiencia, tanto modelizadora como su experiencia en el desarrollo de algoritmos,
en la resolución numérica de este tipo de sistemas de aguas poco profundas, al modelado
y la simulación numérica del transporte, depósito y erosión de sedimentos.
En concreto, en el proyecto MOSAICO se han considerado tres tipos de modelos:
(1) modelos de Saint-Venant-Exner, (2) modelos de plumas hiperpicnales o corrientes
de turbidez y (3) modelos de avalanchas submarinas. Además, otro de los objetivos
44 Introducción
planteados por el proyecto MOSAICO fue el de integrar en la Plataforma de super-
computación HySEA los módulos que se desarrollaron a lo largo del proyecto. Esta
plataforma web, desarrollada por el grupo EDANYA, permite la realización de simu-
laciones numéricas y su visualización y postratamiento, sin más que disponer de un
ordenador con acceso a internet y un navegador web. Los cálculos se realizan, desde
cualquier localización, en el clúster de supercomputación del Laboratorio de Métodos
Numéricos de la UMA. Este trabajo se ha beneﬁciado de la exixtencia de esta plata-
forma de cálculo y de su interface web, y ha sido utilizando esta herramienta cómoda
y muy versátil como hemos realizado todos los experimentos numéricos recogidos en
este trabajo y con la que hemos realizado su visualización.
1.6.1. Modelos de Saint-Venant-Exner
Los modelos de Saint-Venant-Exner son útiles para el análisis del arrastre de se-
dimentos. Este es, junto con los procesos de erosión y sedimentación, un factor clave
en la morfología del lecho de un río o del fondo marino en las zonas próximas a una
desembocadura. En el contexto del proyecto MOSAICO, se ha desarrollado un modelo
que en su conﬁguración actual consta de una componente hidrodinámica, modelada
mediante un sistema de aguas someras, y una componente morfodinámica, que viene
dada por un ﬂujo de transporte de sedimentos (Fig. 1.23). En la literatura se han pro-
puesto distintas expresiones matemáticas para parametrizar este ﬂujo, como son las
propuestas por Grass (1981) y Meyer-Peter y Müller (1948). Ambas fórmulas han sido
utilizadas e implementadas en módulos de cálculo, aunque es el único módulo de los
desarrollados que aún no está disponible en la plataforma de computación HySEA.
Si bien el modelo de Grass es el más sencillo desde el punto de vista matemático,
el modelo de Meyer-Peter y Müller está más cercano a la física del problema al tener
en consideración la cohesión de los sedimentos, de forma que el arrastre de estos sólo
tiene lugar cuando la velocidad del río supera un cierto umbral crítico (Castro et al.,
2009).
H(x) h(t, x)
z(t, x)
Reference level
Figura 1.23: Esquema de un fondo con sedimentos dentro de un ﬂuido en movimiento.
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Sin embargo, estos modelos aún no han sido aplicados a casos reales. Ésta es una
de las líneas futuras de trabajo que se proponen y que quedan recogidas en la memoria
del proyecto TESELA, que está próximo a comenzar.
1.6.2. Modelos de corrientes hiperpicnales
Por su lado, los modelos de corrientes hiperpicnales o de turbidez permiten simular
la evolución de la capa que se forma en las desembocaduras de los ríos cuando las aguas
de estos ríos transportan una importante carga de sedimentos en suspensión, haciendo
que su densidad sea mayor que la del agua del océano al que desembocan, por lo que
las aguas ﬂuviales se hunden formando dicha capa de “agua túrbia"(Fig. 1.24). Estas
H(x)
h(t, x)
z(t, x)
Free Surface
H(x)− h(t, x) − z(t, x)
Hyperpycnal ﬂuid
ρ =
∑ns
j=0 ρjcj
Erodible bed
Bedrock
Water entrainement
Erosion and
deposition
ρw
u(t, x)
Figura 1.24: Esquema de un ﬂuido hiperpicnal sobre un fondo con sedimentos y dentro
de un ﬂuido en movimiento.
plumas actúan sobre el fondo marino modiﬁcando su batimetría como consecuencia
de los procesos de erosión, transporte y sedimentación que llevan asociados. La com-
prensión de este tipo de fenómenos resulta, por tanto, de gran interés a la hora de
estudiar los procesos objeto de estudio dentro del contexto del proyecto MOSAICO y
su sucesor, TESELA. Algunos autores como Bradford (1999), Kubo (2004) y Khan et
al. (2005) han propuesto diversos modelos matemáticos y han llevado a cabo experi-
mentos encaminados a obtener una mayor información sobre las corrientes de turbidez.
Estos modelos suelen consistir en un modelo de aguas someras para representar a la
pluma junto a ecuaciones para cada una de las clases granulométricas en suspensión
dentro de dicha pluma. A estas ecuaciones se le añaden diversos términos para tener
en cuenta fenómenos tales como el depósito de sedimentos o la erosión del fondo. En
el contexto del proyecto MOSAICO se han estudiado este tipo de modelos y analizado
sus potencialidades y eventuales carencias.
Este estudio nos ha llevado a proponer un nuevo modelo que tiene en cuenta algunos
mecanismos físicos ausentes en los modelos propuestos por los autores anteriormente
mencionados. Estos trabajos han sido publicados por Morales et al. (2009) donde descri-
be un nuevo modelo que considera tanto el transporte de sedimentos mediante arrastre
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como en suspensión. Este nuevo modelo permite simular tanto corrientes de turbidez
como el transporte de sedimentos en un río. Aunque los resultados obtenidos con este
nuevo modelo resultan bastante prometedores, aún existen fenómenos físicos que no se
han tenido en cuenta de forma adecuada en su formulación. En particular, en Macías
et al. (2013) se recoge la necesidad de mejorar las parametrizaciones de los términos de
fricción para que este tipo de modelos puedan convertirse en una herramienta realmente
útil para la simulación numérica de ﬂujos hiperpicnales para casos reales.
En aras de una mayor simplicidad, tanto en Morales et al. (2009) como en los
trabajos arriba citados se desprecia el movimiento del ﬂuido ambiente considerando
ecuaciones sólo para la pluma de sedimentos. Como consecuencia, los patrones de ero-
sión y depósito que predicen estos modelos se ajustan a los datos experimentales que
utilizan para su validación, aunque se observan algunas discrepancias que pueden de-
berse a esta simpliﬁcación. Del mismo modo, la velocidad de la pluma observada en
las simulaciones numéricas es, en general, mayor que la observada. Más aún, la velo-
cidad propia del ﬂuido ambiente puede actuar sobre la pluma modiﬁcando su forma
y los patrones de depósito correspondiente, siendo un factor importante en modelos
bidimensionales.
Khan et al. (2005) incluyeron en las ecuaciones del modelo que proponen una velo-
cidad media asociada al ﬂuido ambiente con el ﬁn de capturar algunos de estos efectos.
No obstante, la física propia del problema parece indicar que la inclusión de ecuaciones
propias al movimiento del ﬂuido ambiente pueden mejorar sensiblemente estos resul-
tados. Es más, incluyendo tales ecuaciones se pueden considerar los efectos asociados
a las mareas. Estos modelos podrían mejorarse notablemente considerando un modelo
tricapa para las corrientes de turbidez, en el cual la capa superior corresponda al ﬂuido
ambiente (agua del mar), la capa intermedia represente a la pluma hiperpicnal y la capa
inferior corresponda a la capa de sedimentos presente en el fondo y que es arrastrada
por la lengua hiperpicnal. Además, podrían incluirse eventualmente términos que simu-
len la transferencia de agua entre las dos capas superiores. Un paso más en la evolución
y mejora de los modelos consistiría en considerar modelos multicapa continuamente
estratiﬁcados con densidad variable. De esta forma, se tendrían en cuenta los términos
de transferencia de masa y momento entre capas (Audusse et al., 2009). A partir de
los resultados se podría estimar la posición de la pluma hiperpicnal en función de las
curvas de nivel para la densidad. El desarrollo de este nuevo tipo de modelos es uno de
los objetivos en los que nos planteamos trabajar en un futuro próximo, en el contexto
del proyecto TESELA.
1.6.3. Modelos de avalanchas submarinas y generación de
tsunamis
Finalmente, los modelos de avalanchas submarinas que se han considerado a lo
largo del proyecto MOSAICO constan de dos capas superpuestas: una capa de aguas
someras que ﬂuye sobre una capa de material granular, cuyos poros se suponen llenos
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de agua. Siguiendo el trabajo pionero de Savage-Hutter (1989), que dedujo un modelo
de tipo aguas someras en el que incluía un término fricción de Coulomb para modelar
la interacción de la avalancha con la topografía del fondo, un gran número de trabajos
sobre modelos de avalanchas se han propuesto en los últimos diez años, modelos que
han extendido y generalizado el modelo original de Savage-Hunter.
Entre todos estos trabajos mencionaremos el modelo presentado recientemente por
Pelanti et al. (2008), donde se propone un modelo integrado en profundidad para un
ﬂujo gravitacional compuesto por los granos sólidos y el ﬂuido que se mueve sobre fondo
que evoluciona. Sin embargo, el único modelo del que tenemos conocimiento que tiene
en cuenta el movimiento del ﬂuido en cuyo seno se produce la avalancha fue propuesto
en Fernández-Nieto et al. (2008). Este modelo consiste en un sistema bicapa de aguas
someras, en el que cual la avalancha de material ﬂuidiﬁcado se modela mediante una ley
de tipo Savage-Hutter y una ley de Coulomb para simular la fricción con el fondo rocoso.
Este tipo de modelos permite simular avalanchas submarinas (Fig. 1.25) producidas por
inestabilidades del fondo marino, así como la formación de ondas inducidas en el agua.
Como es sabido, éste es, junto con los seismos, un posible mecanismo de generación
(a) Situación inicial.
Fondo inicial
Masa desplazada
(b) Deslizamiento.
(c) Propagación.
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
(d) Inundación.
Figura 1.25: Fases de un tsunami generado por un deslizamiento submarino.
de tsunamis. Para visualizar simulaciones 2D de tsunamis reales producidos por la
inestabilización de sedimentos, como por ejemplo en los casos de Papúa-Nueva Guinea
en 1998, Sumatra en 2004, Isla de Montserrat o uno hipotético iniciado en la dorsal de
48 Introducción
Alborán, ir a la página web http://edanya.uma.es/en/menulandslides.
En particular, hemos trabajado intensamente en la puesta a punto de un modelo
para la simulación del último de los tsunamis mencionados en el párrafo anterior, sumi-
nistrando los datos necesarios para la deﬁnición del escenario geomorfológico donde se
produce este tsunami. La morfología de la plataforma continental en las proximidades
de la isla de Alborán permite identiﬁcar una zona en la que tuvo lugar en el pasado una
avalancha de proporciones importantes. En la parte ﬁnal del proyecto MOSAICO co-
menzamos a trabajar en la simulación de dicha avalancha, aunque no es objeto de esta
tesis, si ha sido un tarea relacionada con el trabajo de investigación realizado dentro
del proyecto subvencionado por la Junta de Andalucía y en el que hemos colaborado
de forma activa. Para realizar esta simulación, en primer lugar tuvimos que estimar
la cantidad total de material involucrado en la avalancha (mediante un cálculo apro-
ximado de la cantidad de material depositado) y se intentó reproducir la forma que
se supone que tendría la plataforma antes de producirse dicha avalancha. El objetivo
de este trabajo ha sido el de simular el posible tsunami generado por este hipotéti-
co movimiento masivo de materiales y comparar los resultados obtenidos mediante la
simulación con el registro histórico de tsunamis disponibles en esta región del Medite-
rráneo, para así poder situar en el tiempo la eventual ocurrencia de este evento. Este
trabajo interdisciplinar ha sido recogido en la publicación de difusión cientíﬁca Macías
et al. (2012).
Capítulo 2
Metodología
En el presente capítulo se describe la metodología utilizada especiﬁcándose los sis-
temas y los datos usados para el desarrollo de esta memoria.
2.1. Recopilación de datos hidrológicos y del clima
marítimo
Para el desarrollo de este trabajo se han recopilado una serie de datos para poder
caracterizar, de manera más detallada, la zona de estudio desde el punto de vista
climático (datos de precipitación, viento y oleaje) e hidrológico (datos de caudal).
Por otro lado, estos datos se han utilizado para seleccionar fechas concretas para la
realización de la simulación hidrodinámica que se expone en el Capítulo 5. Además,
se han utilizado datos bibliográﬁcos (mareas, corrientes, transporte de sedimento, etc.)
y datos propios (fotografías, longitud del río, área de la cuenca, etc.) para un mayor
conocimiento del área. El compendio de estos datos se han expuesto en el Capitulo 1.
2.1.1. Precipitación
La Agencia Estatal de Meteorología (AEMET) ha cedido la base de datos de preci-
pitación de 2 estaciones de muestreo (Fig. 2.1 y Tabla 2.1) situadas en las cuencas de
los ríos Guadalfeo y Adra. La frecuencia de muestreo en estas estaciones es mensual y
el periodo de datos está comprendido entre enero de 1961 y septiembre de 2007 (Tabla
2.1).
Los campos incluidos en la base de datos de precipitación son los siguientes:
Indicativo climatológico o número de referencia.
Nombre, altitud, provincia y coordenadas de la estación.
Valor de precipitación diario en décimas de milímetro.
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ESTACIÓN COORD.X COORD.Y ALTITUD ORGANISMO DATO PERIODO FRECUENCIA
(Huso 30N) (Huso 30N) (m)
Orgiva 464152 4075293 450 AEMET Precipitación 01/1961- mensual
10/2007
Ugijar (CMA) 495129 4091089 559 AEMET Precipitación 01/1961- mensual
10/2007
Fuentemarbella 498451 4076240 182 HIDROSUR Caudal 10/1983- mensual
(nº9) (Adra) 09/2007
Puente Orgiva 448450 4087650 504 HIDROSUR Caudal 10/1983- mensual
(nº101) (Guadalfeo) 09/2007
WANA 2020013 455292 4053456 0 PUERTOS DEL Viento y 14/01/1996- Cada 3 horas
(Motril) ESTADO oleaje 10/05/2007
WANA 2024013 500000 4053339 0 PUERTOS DEL Viento y 14/01/1996- Cada 3 horas
(Adra) ESTADO oleaje 10/05/2007
Tabla 2.1: Resumen de las características de las estaciones de muestreo utilizadas para la obtención
de datos de precipitación, caudal, viento y oleaje.
Figura 2.1: Mapa de localización de las estaciones de muestreo utilizadas (precipitación,
caudal, viento y oleaje).
2.1.2. Caudal
Los datos de caudal fueron cedidos por la Agencia Andaluza del Agua (Consejería de
Medio Ambiente, Junta de Andalucía). La información proviene del Sistema Automá-
tico de Información Hidrológica (SAIH) de la Cuenca Sur (Red Hidrosur). Se trata de
mediciones tanto de parámetros hidrometeorológicos (niveles de agua, caudales, pluvio-
metría, nivometría, estaciones meteorológicas, captadores de posición de compuertas,
detectores de tormenta, etc.), así como de parámetros necesarios para comprobar el
buen funcionamiento y la seguridad de las estaciones.
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Para los datos de caudal se solicitaron las bases de datos de las estaciones de aforo
más próximas a la desembocadura del Río Guadalfeo y del Río Adra (Fig. 2.1). La
frecuencia de estos datos es mensual y corresponden al periodo de octubre de 1983
hasta septiembre del 2007 (Tabla 2.1).
Los campos que contiene la base de datos son los siguientes:
Número de la estación y Mes correspondiente a la toma de datos.
Volumen de agua aportado durante todo el mes en Hm3.
Caudal medio mensual en m3/s.
Máximo caudal mensual de la media diaria en m3/s.
Fecha del máximo caudal mensual de la media diaria.
2.1.3. Viento y oleaje
Las bases de datos que se han utilizado para la consulta de datos de viento y oleaje
provienen de Puertos del Estado. En concreto se solicitaron los datos de los dos puntos
WANA más cercanos a las desembocaduras de los ríos Adra y Guadalfeo (Fig. 2.1 y
Tabla 50), entre enero de 1996 y mayo de 2007. Se trata de datos sintéticos obtenidos a
partir de los modelos numéricos HIRLAM y WAM operativos en la Agencia Nacional
de Meteorología. El primero de ellos es un modelo atmosférico de tipo mesoescalar,
cuya resolución espacial media es de 15 km. Los datos tienen una cadencia de 3 horas,
pero representan valores medios horarios. Los datos de viento se encuentran reducidos
a 10m de altura. El segundo modelo, se trata de un modelo de generación de oleaje
que trabaja con una resolución media de 15 km en el Mediterráneo.
Los datos de oleaje proporcionan, siempre, condiciones en aguas abiertas y pro-
fundidades indeﬁnidas. Los datos de viento no reproducen efectos geográﬁcos de baja
escala, ni procesos con escala temporal inferior a 6 horas. De modo general, son más
ﬁables los vientos procedentes de mar.
Los campos que contienen estas bases de datos son los siguientes:
Altura signiﬁcante espectral (Hm0) en metros.
Periodo medio espectral momentos 0 y 2 (Tm02) en segundos.
Periodo de pico espectral (Tp) en segundos.
Dirección media de procedencia del oleaje (DirM), donde 0=N y 90=E.
Mar de viento:
• Altura signiﬁcante espectral (Hm0-V) en metros.
• Dirección media de procedencia (DirM-V), donde 0=N y 90=E.
Mar de Fondo 1 (F1) y Mar de Fondo 2 (F2):
• Altura signiﬁcante espectral (Hm0-F1) y (Hm0-F2) en metros.
• Periodo medio espectral (Tm02-F1) y (Tm02-F2) en segundos.
• Dirección media de procedencia (DirM-F1) y (DirM-F2).
Velocidad media del viento (VelV) en m/s.
Dirección media de procedencia del viento (DirV).
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2.2. Estimación de diversos parámetros
hidrológicos de los sistemas ﬂuviales
Se ha llevado a cabo la estimación de tres parámetros hidrológicos asociados a los
12 ríos estudiados: (1) caudal o descarga media del río (average river discharge, m3/s),
(2) la descarga de sedimentos (sediment load, kg/s) y (3) la concentración máxima de
sedimentos en condiciones de inundación (kg/m3). Para la estimación de los dos pri-
meros parámetros se han considerado las relaciones empíricas propuestas en diversos
trabajos. El valor ﬁnal considerado ha sido un promedio de los diversos valores obteni-
dos. La estimación de la concentración media de sedimentos, se ha hecho a partir de los
datos reales de caudal y descarga de sedimentos para 4 de los ríos estudiados (Torrox,
Verde, Guadalfeo y Adra). Estos datos han sido cedidos por la Agencia Andaluza del
Agua (Red Hidrosur) en unos casos y, en otros, se han tomado de Liquete et al. (2005).
Por otro lado se ha calculado la concentración crítica de sedimentos en el agua de mar
para poder conﬁrmar la generación de ﬂujos hiperpicnales de 4 de los ríos estudiados.
2.2.1. Estimación del caudal o descarga media del río
Para la estimación del caudal medio (Qav, en m3/s) se han considerado las rela-
ciones empíricas propuestas en el trabajo de Mulder y Syvitski (1996). Estos autores
proponen relaciones mediante funciones potenciales entre las variables hidraúlicas de
los ríos y las características morfométricas de la cuenca, que ajustan utilizando los
datos correspondientes a 279 ríos. Como indican los propios autores, estas expresiones
proporcionan aproximaciones que son poco precisas pero que pueden servir a geólogos e
ingenieros como una herramienta útil para el análisis ambiental en ausencia de mejores
datos o estimaciones.
1. Expresión (4) de Mulder y Syvitsky (1996)
Qav = 0, 161A
0,749 r2 = 0, 743, (Qav1)
2. Expresión (5) de Mulder y Syvitsky (1996)
Qav = 1, 439
(
P A
cos(α)
)0,821
r2 = 0, 902, (Qav2)
En estas expresiones Qav es la descarga media del río en m3/s, A representa el área
en m2 de la cuenca, P las precipitaciones anuales medias en m/s y α la pendiente media
del río en radianes.
2.2.2. Estimación de la descarga de sedimentos
Para la estimación de la descarga de sedimentos (Qs, en kg/s) se han considerado 6
expresiones empíricas propuestas en los siguientes trabajos: la expresión (1) en Mulder
2.2 Estimación de parámetros hidrológicos de los sistemas ﬂuviales 53
y Syvitski (1996), Syvitski y Morehead (1999) y Syvitsky et al. (2000); las expresiones
(2), (3) y (4) en Mulder y Syvitski (1996); la expresión (5) en Mulder et al. (2003) y
la expresión (6) en Morehead et al. (2003).
1. Fórmula (6) de Syvitski y Morehead (1999)
Esta expresión también se utiliza en Syvitsky et al. (2000) (ecuaciones (7) y (8)).
Qs = β ρ
√
g H
3
2 A
1
2 , β = 2, 410854962263924 · 10−12
o, equivalentemente,
Qs = 2 · 10−5 H 32 A 12 ; (Qs1)
donde H es la altura máxima de la cuenca, g la gravedad y ρ es la densidad del
grano (2.650 kg/m3).
2. Expresiones propuestas en Mulder y Syvitski (1996):
Expresión (6)
Qs = 7, 24
(
P A
cos(α)
)0,718
(Qs2)
Expresión (7)
Qs = 2Aα
0,749 (Qs3)
Expresión (9)
log(Qs) = 0, 4058 log(A) + 1, 2789 log(H)− 3, 679 (Qs4)
3. Fórmula (2) de Mulder et al. (2003)
Qs = α3 H
3
2 A
1
2 ek3 T , α3 = 2 · 10−5, k3 = 0, 1331; (Qs5)
4. Fórmula (18) de Morehead et al. (2003)
Qs = 0, 4 · 10−5 10k4 T H 32 A 12 , k4 = 0, 0578; (Qs6)
2.2.3. Concentración máxima de sedimentos en condiciones de
inundación
Se ha realizado el cálculo de la concentración máxima de sedimentos en condiciones
de inundación (Cflood) para 4 de los ríos estudiados (Torrox, Verde, Guadalfeo y Adra).
Para la estimación de Cflood (kg/m3) se ha utilizado la siguiente ecuación (Mulder y
Syvitski, 1995):
Cflood = C
(
Qflood
Qv
)b
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donde Qv es la descarga media del río o caudal (m3/s), Qs es la descarga media de
sedimentos (kg/s) y C = Qs/Qv es la concentración media de sedimentos (kg/m3),
Qflood es la descarga máxima (m3/s) y b es el índice empírico exponencial (adimen-
sional). Este índice, junto con el índice de coeﬁciencia a, deﬁnen una relación entre la
concentración de sedimentos (C) y la descarga del agua (Q) para un determinado río.
Esta relación (fórmula (2) de Mulder y Syvitski (1995)) se escribe como: C = aQb.
Para los ríos Torrox, Verde, Guadalfeo y Adra, tenemos estimaciones de los valores
Qv y Qs, recogidos en Liquete et al. (2005). Estos autores estiman Qv a partir de una
serie cronológica de descargas ﬂuviales (1942-2000) y Qs a partir de varios modelos
empíricos de erosión.
Para la estimación de Qflood se ha aplicado la relación entre el área de la cuenca de
drenaje con el ﬂujo o caudal máximo (Matthai, 1990), ya utilizada en otros trabajos
para cálculos similares (Mulder y Syvitski, 1995) :
log(Qflood) = −0, 07 log(A2) + 0, 865 log(A) + 2, 084
para A < 106 km2, r2 = 0, 99 donde A es el área de la cuenca de drenaje (km2).
Los índices de coeﬁciencia (a) y empírico exponencial (b) deberían calcularse em-
píricamente a partir de valores reales de concentraciones de sedimentos y de descargas
de agua obtenidos en estudios hidrogeológicos (Mulder y Syvitski, 1995). Como no se
dispone de estos datos empíricos de estos ríos, estos índices (a y b) pueden ser estima-
dos a partir de varias fórmulas basadas en varias características de las cuencas ﬂuviales
(Syvitski et al., 2000). En este trabajo, se ha usado aquellas formulas que explican un
mayor porcentaje de la varianza:
log(a) = 2, 93− 1, 72 log(Qv)− 0, 058Lat
donde Lat es la latitud (◦N).
b = 0, 64− 0, 50 log(Qv) + 0, 23 log(Qs)− 0, 32 log(a).
2.2.4. Concentración crítica de sedimentos en el agua de mar
Para estimar la posibilidad de generar ﬂujos en los ríos se aplicó el procedimiento
desarrollado por Mulder y Syvitski (1995), basado en la determinación de la concentra-
ción máxima de sedimentos durante condiciones de inundación (Cflood) y la posterior
comparación con la concentración crítica de sedimentos en el agua de mar (Cc).
Para la estimación de Cc (kg/m3) se ha utilizado los datos de temperatura es-
tacional (℃) y la salinidad (%) de los puntos más próximos a las desembocaduras
de los ríos Torrox, Verde, Guadalfeo y Adra disponibles en “the World Ocean Atlas
2009” (http://www.nodc.noaa.gov/OC5/WOA09/pr_woa09.html con una separación
entre puntos de un cuarto de grado) (Antonov et al., 2010; Locarnini et al., 2010).
Para el cálculo de la densidad estacional del agua de mar (kg/m3) en cada uno de
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los puntos de las desembocaduras de los ríos estudiados se emplearon los algoritmos
propuestos por Fofonoﬀ y Millard (1983) a partir de los datos de temperaturas y sali-
nidades anteriormente citados.
2.3. Campañas oceanográﬁcas
Los datos geofísicos y sedimentológicos utilizados para el desarrollo de este trabajo
de investigación, se han obtenido en 5 campañas oceanográﬁcas llevadas a cabo por
el Instituto Español de Oceanografía (IEO). En el caso de las campañas ESPACE, se
realizaron en conjunto con la Secretaría General de Pesca Marítima (SGPM), en la ac-
tualidad Secretaría General del Mar (SGM). En estas campañas se adquirieron, tanto
datos geofísicos con ecosonda multihaz y sísmica de alta y muy alta resolución (Geo-
pulse, 3,5 kHz y TOPAS), como muestras de sedimentos mediante dragas, vibrocorer
y posicionamiento GPS diferencial (Diﬀerential Global Positioning System, DGPS ).
El objetivo principal del uso de los datos batimétricos ha sido caracterizar mor-
fológicamente los depósitos ﬂuviales observados en el área de estudio, así como las
morfologías menores asociadas a los mismos. Por otro lado, los datos de reﬂectividad
se han usado para la caracterización de las facies sedimentológicas de estas áreas, aso-
ciando las reﬂectividades obtenidas con los parámetros texturales de los sedimentos
extraídos en las diferentes campañas, así como con los datos obtenidos en las simula-
ciones realizadas usando el modelo hidrodinámico. El procesado de esta información
obtenida en diferentes años, va a permitir conocer aquellas zonas donde se produce
erosión y sedimentación, acercándonos al entendimiento de la dinámica sedimentaria
reciente de la zona.
Por otro lado, los perﬁles sísmicos obtenidos con TOPAS (Topographic Parametric
Sonar) y Geopulse nos proporcionarán, tras un análisis geomorfológico, información
para caracterizar los diferentes depósitos ﬂuviales, y otros tipos morfológicos menores,
que se observan en el área de estudio. Del mismo modo, son un instrumento clave para
estudiar la arquitectura estratigráﬁca de los sedimentos más recientes.
Las muestras de sedimento superﬁcial se han utilizado para: a) Caracterizar el
tamaño de grano del sedimento, b) Servir de apoyo en la interpretación de las facies se-
dimentológicas a partir de los datos de reﬂectividad obtenidos con la ecosonda multihaz
y c) Intentar deﬁnir áreas fuente de los sedimentos a partir de un análisis geoquímico
de los mismos.
2.3.1. Campañas ESPACE 01 y ESPACE 02
Ambas campañas se desarrollaron entre los meses de abril y septiembre del 2001
(ESPACE 01) y 2002 (ESPACE 02), a bordo del B/O Teresa Rosa. En ellas se obtuvie-
ron datos de batimetría y reﬂectividad con una Ecosonda Multihaz dual de alta de
resolución (Konsberg Simrad EM3000D) con la que se barrió la zona entre Almerimar
(Almería) y la Línea de la Concepción (Cádiz). La toma de datos en ambas campañas
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se llevó a cabo realizando transectos subparalelos a la pendiente de la plataforma con-
tinental a una velocidad de 10 nudos. El solape medio entre ellos fue del 10 al 15%
de su anchura, cubriéndose totalmente la zona comprendida entre las profundidades
de 9-10m hasta los 160 m, salvo en aquellas zonas someras, donde por seguridad, se
deja sin explorar una zona de, como máxino, unos 350 m a la costa. Los datos, una vez
procesados, se almacenaron en un archivo con formato ESRI Grid, a una resolución
espacial de 5× 5 metros proyectados en UTM zona 30 en el elipsoide WGS-84.
Del total de la información batimétrica obtenida en estas campañas, se ha utilizado
para este estudio, un total de 662,8 km2 de área barrida por la ecosonda multihaz de la
campaña ESPACE 01, en concreto entre el municipio de Torrox (Málaga) y el núcleo
ejidense de Balerma (Almería) (Fig. 2.2). Estos datos pertenecen a 4 hojas de la Serie
cartográﬁca “Estudio de la Plataforma Continental Española”, editada por el Instituto
Español de Oceanografía: (a) Hoja MC052 (Almerimar) (Sanz et al., 2004a), (b) Hoja
MC053 (Adra) (Sanz et al., 2004b), (c) Hoja MC054 (Motril) (Sanz et al., 2006a) y
(d) Hoja MC055 (Almuñecar) (Sanz et al., 2006b).
Figura 2.2: Situación de los perﬁles sísmicos y zona barrida mediante la ecosonda multihaz
de las diferentes campañas oceanográﬁcas.
Por otro lado, el área comprendida entre el municipio de Motril (Granada) y La Lí-
nea de la Concepción, se prospectó con el sistema de sísmica de alta resolución TOPAS,
con el que se obtuvo una malla de perﬁles sísmicos perpendiculares y paralelos a la lí-
nea de costa a lo largo de toda la plataforma continental, en un rango de profundidad
entre los 7-8m y los 150m. Para este trabajo se han utilizado un total de 82 perﬁles
de TOPAS (46 perﬁles de la campaña ESPACE 01 y 14 de la campaña ESPACE 02),
los cuales cubren la plataforma continental entre los municipios de Torrox (Málaga) y
Motril (Granada) (Fig. 2.2).
Para el muestreo de sedimentos superﬁciales se utilizó la draga Van Veen con la
que se recogieron alrededor de 500 muestras entre el límite de Almería con Murcia y
La Línea de la Concepción (Cádiz). Del total de muestras recogidas se han utilizado
únicamente 177 muestras (Fig. 2.3). De las muestreadas en 2001 se han seleccionado
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110 muestras, mientras que de las obtenidas en el año 2002 corresponde un total de 67
las muestras utilizadas, con una distancia entre muestras que oscila entre los 2 y los
6 km.
Figura 2.3: Situación de las muestras de sedimento superﬁciales obtenidas con dragas tipo
Van Veen, Shipek y Box Corer a lo largo de las distintas campañas oceanográﬁcas en las que
se basa este estudio.
2.3.2. Campaña MOSAICO 0908
Esta campaña de prospección geofísica se llevó a cabo entre el 25 de septiembre y
el 5 de octubre de 2008 a bordo del B/O Odón de Buen. Se prospectó la plataforma
continental frente a la localidad de Adra (Almería), cubriéndose la zona del prodelta del
Río Adra y las zonas adyacentes, a una velocidad media de 3 nudos. Se obtuvieron un
total de 43 líneas sísmicas paralelas o semiparalelas a la línea de costa. Se utilizaron dos
tipos de sistemas sísmicos: a) Geopulse , como sistema sísmico de media penetración
y b) Penetrador de sedimentos (3,5 kHz), para la obtención de sísmica de muy
alta resolución.
Se obtuvieron, aproximadamente, un total de unas 137 millas náuticas de perﬁles,
lo que supuso unos 11Gb de archivos digitales. Los perﬁles se realizaron en dirección
perpendicular y paralelos a las isóbatas entre los 7m y los 165m de profundidad (Fig.
2.2). Para este trabajo de investigación se han utilizado las 43 líneas sísmicas adquiridas
con Geopulse.
2.3.3. Campaña MOSAICO 1108
Se realizó entre los días 22 de noviembre y 5 de diciembre de 2008 a bordo del B/O
Odón de Buen. Las áreas muestreadas se corresponden con los prodeltas de los ríos
Adra y Guadalfeo y zonas adyacentes. El objetivo principal de esta campaña fue la
caracterización sedimentológica de los depósitos prodeltaicos y para ello se recogieron
167 muestras de sedimentos superﬁciales con draga Shipek y Box Corer y 15 sondeos
por vibración (Vibrocorer). Se realizaron en un rango de profundidades entre los 7m
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y los 96m. Para este estudio se han utilizado un total de 98 muestras, 71 recogidas
con draga Shipek y 27 con Box Corer, localizadas en la zona del prodelta del Río Adra
(Fig. 2.3).
2.3.4. Campaña MOSAICO 0509
Dicha campaña se realizó entre el 2 y el 8 de mayo de 2009 a bordo del B/O Odón
de Buen, muestreándose el área del prodelta del Río Adra y zonas adyacentes. En el
trascurso de la campaña se obtuvieron datos de batimetría y reﬂectividad usando la
Ecosonda Multihaz EM3002D a una velocidad media de 8 nudos. Las derrotas se
diseñaron en dirección paralela o semiparalela a las líneas batimétricas abarcando un
área de unos 51 km2, en un rango de profundidad entre los 7 y los 82,5m (Fig. 2.2).
Se realizaron aproximadamente 276 millas náuticas de navegación, lo que supuso unos
16Gb de archivos digitales en formato .raw. Para este trabajo de investigación, se ha
utilizado el total de los datos recogidos en esta campaña. Los datos fueron proyectados
en UTM Zona 30N en el Elipsoide WGS-84.
2.4. Métodos de Mar
En este apartado se exponen los diferentes equipos utilizados para la obtención de
los datos geofísicos y sedimentológicos necesarios para llevar a cabo este trabajo de
investigación.
2.4.1. Métodos geofísicos
Los datos batimétricos y de reﬂectividad se adquirieron utilizando la Ecosonda
Multihaz y mediante la utilización de TOPAS y Geopulse, se obtuvieron los perﬁles
sísmicos del suelo y subsuelo marino.
2.4.1.1. Ecosonda Multihaz
La gran ventaja del uso de la tecnología multihaz es el grado de cobertura tan
elevado que se consigue con una sola pasada sobre la zona a prospectar. Esto permite
asegurarnos de que, a diferencia de las ecosondas monohaces, se tiene una cobertura de
casi el 100% del fondo marino, proporcionándonos así una gran densidad de datos a la
vez que una mayor resolución en los mismos y, por tanto, se aumenta notablemente la
deﬁnición de la morfología del fondo marino.
Los sistemas de ecosondas multihaces emiten numerosos haces acústicos, con el
propósito de cuantiﬁcar la profundidad del fondo submarino. El sistema mide el tiempo
que tarda cada onda emitida en recorrer la distancia existente desde la superﬁcie hasta
el fondo del mar, donde se reﬂeja, y su vuelta a la superﬁcie.
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En concreto, las ecosondas utilizadas para la toma de datos batimétricos, en este
estudio han sido (Tabla 2.2): a) La EM3000 Dual y b) la EM3002 Dual , ambas
de Konsberg Simrad y operativas desde los 0,5m hasta los 200m de profundidad. La
primera de ellas se utilizó en el proyecto ESPACE y la segunda en la toma de datos
batimétricos del proyecto MOSAICO.
Características Técnicas EM3002D EM3000D
Frecuencia nominal (kHz) 300 300
Cobertura angular 130◦ - 160◦ 140◦ - 170◦
No de sondas por barrido 508 254
Anchura del haz 1,5◦ × 1,5◦ 1,5◦ × 1,5◦
Resolución en profundidad (cm) 1 5
Tasa de disparo (Hz) máximo de 40 25
No de haces × disparo × cabeza (Hz) aprox. 140 120
Tabla 2.2: Características técnicas de las ecosondas multihaces EM3000 Dual y EM3002 Dual,
de Konsberg Simrad.
El sistema de una ecosonda multihaz se compone de las siguientes unidades (Fig. 2.4):
Dos transductores (Sonar Head): Esta unidad posee una componente electró-
nica receptora y otra emisora. Es la única parte del sistema que va sumergida.
Unidad de procesado: Lleva a cabo la formación del haz, la detección del fondo
y controla los transductores respecto a la ganancia, tasa de disparo y ángulo de
emisión. A ella llegan los datos de los sensores externos, como la unidad de
movimiento inercial, la posición del barco y el reloj externo.
Estación de trabajo del operador: Contiene la pantalla del operador, las
pantallas de datos recogidos que registra en un disco DVD o en cintas DAT.
La profundidad, la imagen del fondo, la posición y movimientos del barco, la
velocidad del sonido y los parámetros de instalación y puesta a punto son los
datos que se graban de forma estándar. La estación del operador transforma los
datos de ángulos y rango a coordenadas xyz, aplicando todas las correcciones
requeridas.
Unidades adicionales: Sensor de movimiento del barco, sistema de posiciona-
miento, sensor de velocidad del sonido y sistema de post-procesado. Los perﬁles
de velocidad del sonido se cargan desde un sensor CTD, aunque la sonda también
usa un sensor de velocidad del sonido que va instalado junto a los transductores
para leer continuamente y en tiempo real la velocidad del sonido a la profundidad
de los transductores.
Para corregir los efectos de los cambios de salinidad y temperatura en la velocidad
del sonido en el agua, se realizó diariamente, en cada una de las campañas, un perﬁl de
velocidad del sonido mediante una sonda CTD. Los perﬁles de velocidad del sonido se
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Figura 2.4: Unidades del sistema de la Ecosonda Multihaz.
realizaron al comienzo de cada día de trabajo, a una profundidad mayor a la máxima
que se preveía alcanzar durante la jornada.
2.4.1.2. Sistemas sísmicos de muy alta resolución: TOPAS y Geopulse
Los sistemas sísmicos por reﬂexión utilizados (TOPAS y Geopulse), se basan en
la emisión de un pulso acústico a través del agua y la posterior recogida de sus ecos,
procedentes de la reﬂexión de la energía sísmica transmitida al incidir en una interfase
acústica, o zona del subsuelo donde existe algún contraste de impedancia acústica. Las
interfases acústicas separan materiales de distinta impedancia y se comportan frente
a los pulsos acústicos como espejos, reﬂejando gran parte de la energía emitida. Al
producirse el registro de las ondas reﬂejadas, estas interfases quedarían representadas
en este registro en forma de reﬂectores sísmicos que, normalmente, no tienen porque
coincidir con una superﬁcie física concreta del subsuelo geológico, pero si con una
variación de una propiedad física que responde a un concepto geológico concreto. Al
ir avanzando el barco según un rumbo constante preﬁjado, el resultado es un registro
donde queda representada la disposición geométrica del fondo marino y los reﬂectores
del subsuelo por donde ha pasado el barco. El eje horizontal de dicho registro es la
distancia recorrida por el buque, mientras que la variable vertical es el tiempo, a partir
del cual se puede conocer la profundidad de los reﬂectores, midiendo la diferencia
de tiempos desde la emisión del pulso hasta la recepción de un eco determinado y
multiplicando este tiempo por la velocidad de propagación del sonido en el medio
(Trabant, 1984; Abarzuza, 1991).
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A. TOPAS (Topographic Parametric Sonar)
El perﬁlador paramétrico del subsuelo, TOPAS (Topographic Parametric Sonar) es
un aparato diseñado para obtener perﬁles sísmicos de muy alta resolución del subsuelo
marino. Estos sistemas utilizan una antena paramétrica aprovechando las característi-
cas de propagación no lineal del agua para generar un pulso acústico de baja frecuencia,
desde una emisión de alta frecuencia corta o desde la intermodulación de dos señales
de alta frecuencia.
El sistema TOPAS puede operar con varias formas del pulso: pulso simple (modo
Ricker), modo CW (modo Continuous Wave), pulsos FM (modo Chirp). Otra caracte-
rística importante de este sistema es que el haz acústico es estabilizado corrigiendo el
balanceo, el cabeceo y el movimiento vertical del barco, obteniéndose una mejor deﬁni-
ción de la señal del fondo del mar. Los sistemas TOPAS tiene la capacidad de procesar
en tiempo real y presentar los datos brutos y procesados en un monitor, en una impre-
sora o en un registrador gráﬁco. Los parámetros de procesado se pueden ajustar para
alcanzar la mejor calidad de los datos. El almacenaje de los datos se puede realizar en
discos duros, en cintas magnéticas, CDs o DVDs.
El rango de resolución del sistema es menor de 0,1m y tiene una capacidad de
penetración de más de 100m dependiendo del sedimento, profundidad de agua y ruido
ambiental. La profundidad de agua operacional va desde los 30m hasta más de 1.000m.
La tasa de almacenaje de datos es de 1Mbyte por minuto disparando a una frecuencia
de 1Hz.
En concreto, el sistema utilizado se corresponde con el modelo TOPAS PS 040
que comprende las siguientes unidades principales (Fig. 2.5):
Fuente acústica paramétrica (PS 040): Consiste en un ampliﬁcador de po-
tencia lineal, una matriz de transductores y otra de hidrófonos. La anchura del
haz es de 7° en la dirección del barco y de 4° a las bandas.
Unidad de operación y procesado: Está formada por una unidad de interfase
y una estación de trabajo UNIX. La unidad de interfase se encarga del intercambio
analógico-digital de los datos y de la conversión digital-analógica para la salida
al registrador gráﬁco. La estación de trabajo contiene la interfase del operador, el
cual se basa en ventanas, presentando en pantalla los datos brutos y procesados,
la grabación de los datos a disco o cintas y los mensajes del estado del sistema,
así como otras informaciones desde fuentes externas.
Unidades periféricas: El sistema TOPAS recibe desde unidades exteriores los
datos de posición (Diﬀerential Global Position System, DGPS), los de profundi-
dad (ecosonda) y los del movimiento del barco (Inertial movement unit, IMU).
Además, envía datos procesados a un registrador gráﬁco para obtener los datos
en papel.
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Figura 2.5: Conﬁguración del sistema TOPAS PS 040.
B. GEOPULSE
Se trata de un sistema de alta resolución (0,3-0,5m) y media penetración (75-100m).
La energía del pulso de emisión se encuentra entre 75-1.000 J y el rango de frecuencia
que puede utilizarse está entre 200-2.000 kHz.
Este sistema se subdivide en varios subsistemas:
Banco energético: Grupo de capacitadores que pueden liberar una corriente de
alto voltaje.
Receptor o Streamer : Subsistema compuesto por varios elementos recepto-
res pasivos denominados hidrófonos y por un ampliﬁcador previo, alojados en
un elemento ﬂexible de PVC y relleno de un líquido oleaginoso. Dicho líquido
proporciona a los hidrófonos ﬂotabilidad positiva y genera un medio con una
impedancia acústica similar a la del agua marina.
Registrador sísmico de precisión: Tiene las funciones de recibir la señal eléc-
trica del hidrófono, ﬁltrar, ampliﬁcar y elaborar el perﬁl sísmico a la escala de
tiempo considerada. Se utiliza tanto un registrador analógico como digital.
Durante la toma de datos en la campaña MOSAICO 0908 el sistema de Geopulse
se llevó remolcado en la popa de la embarcación y estaba compuesto por un catamarán
y una línea de hidrófonos (Fig. 2.6). La energía del pulso de emisión fue de 175 Julios
y la señal se ﬁltró mediante un ﬁltro paso banda 0,5-2 kHz.
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Figura 2.6: Disposición de los equipos en el barco durante la campaña MOSAICO 0908,
en relación a la posición de la antena GPS. Las distancias representadas son utilizadas para
corregir los oﬀsets y obtener la posición real de los datos de cada uno de los equipos.
La señal recibida se grabó en formato SEG-Y (de extensión .sgy) mediante el soft-
ware SonarWiz que convertía la señal analógica de los equipos utilizados (Geopulse y
Penetrador de Fangos: 3,5 kHz) en señal digital. Se grabaron en dos canales, corres-
pondiendo el canal 1 al penetrador de fangos y el canal 2 al Geopulse. La longitud del
registro (Record length) fue de 250ms y el intervalo de disparo (Trigger interval) de
400ms. Se obtuvo un total de 260 archivos en formato SEG-Y, los cuales contenían
ambos canales, para 43 líneas sísmicas. Esta información se almacenó en soporte óp-
tico (DVD) y en un disco duro portátil. Como se ha indicado en la descripción de la
campaña MOSAICO 0908, solamente ha sido posible utilizar para el desarrollo de este
trabajo los datos de Geopulse debido a la baja calidad de los datos obtenidos mediante
el Penetrador de Fangos.
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2.4.2. Métodos de muestreo
Las muestras de sedimento superﬁcial utilizadas en este estudio han sido obtenidas
mediante 3 tipos de dragas: Van Veen, Shipek y Box Corer (Fig. 2.3).
2.4.2.1. Técnicas de muestreo del sedimento superﬁcial: draga Van Veen,
Shipek y Box Corer
El sistema de cucharas o dragas se considera el más elemental en la toma de muestras
de sedimentos superﬁciales. Básicamente, consiste en un equipo (cuchara) que cuelga
de un cable, el cual, al bajar al fondo del mar va en posición abierta. Choca con el
fondo y, al tirar del cable se cierra y con ello se recupera una cantidad de sedimento.
A. DRAGA VAN VEEN
La draga Van Veen está compuesta de dos cazoletas articuladas y enfrentadas que
giran alrededor de un eje que las une (Fig. 2.7). Los extremos de las cazoletas están
ensamblados mediante una cadena o barra de metal a un enganche que cuelga de un
cabo que mantiene la draga abierta en la bajada hacia el fondo. Cuando la cuchara
impacta con el fondo, salta el enganche y, en la maniobra de virado, se unen ambas
cazoletas atrapando el sedimento en su interior.
Figura 2.7: A. Draga Van Veen en el momento de muestrear y, B. Modo de operar de la
draga Van Veen.
B. DRAGA SHIPEK
La draga Shipek está compuesta de una cazoleta que gira sobre un eje central
(Fig. 2.8). La draga va abierta en la bajada hacia el fondo. Una vez que ésta impacta
con el fondo, salta el enganche que la mantiene abierta haciendo que la cazoleta gire
180 grados y atrape el sedimento en su interior.
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Figura 2.8: A. Draga Shipek en el momento de lanzarla para el muestreo en la campaña
MOSAICO 1108, B. Cazoleta cargada de sedimentos y desmontada para la recogida de la
muestra, C y D. Modo de operar de la draga Shipek.
C. DRAGA BOX CORER
La draga Box Corer o draga de caja, permite obtener una columna de sedimentos
con muy poco grado de mezcla o perturbación de forma que se preserva la estructura
original de la muestra. El procedimiento de muestreo con la draga Box Corer se muestra
en la Figura 2.9. En primer lugar, la draga se sumerge en el agua con el brazo abierto
y, cuando se encuentre a 5m del fondo, se detiene el lanzamiento y se deja un minuto
de estabilización. En segundo lugar, se lanza en caída libre desde esta distancia, de
manera que el cajetín se introduce en el fondo y, por último, al virar, el cajetín de la
draga se cierra mediante un brazo que gira. La draga utilizada presenta un área de
10× 17 cm2 y penetra unos 35 cm en el sedimento.
Figura 2.9: A. Lanzamiento de la draga Box Corer con el cajetín abierto, B. Inmersión y, C.
Arriado de la draga donde se puede ver el cajetín cerrado.
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2.5. Procesado y análisis de los datos geofísicos
El paso siguiente a la obtención de los datos es el procesado y análisis de los datos
obtenidos para prepararlos para su interpretación.
2.5.1. Procesado de los datos geofísicos
El procesado de los datos geofísicos se ha realizado con distintos software. Por
un lado, para los datos batimétricos y de reﬂectividad, se han utilizado los software
Neptune y CARAIBES y, para los perﬁles sísmicos de muy alta resolución, el programa
de procesado Kingdom Suite.
2.5.1.1. Procesado de los datos batimétricos y de reﬂectividad
Los datos batimétricos obtenidos con la ecosonda multihaz, han sido procesados
con dos tipos de software, en función de la campaña en la que han sido obtenidos. Este
procesado se detalla a continuación.
A. Procesado de los datos batimétricos y de reﬂectividad obtenidos durante la Campaña
ESPACE01
Los datos brutos de profundidad (archivos .all) obtenidos con la ecosonda EM3000D,
fueron procesados con el software Neptune. El procesado comienza dividiendo automá-
ticamente cada cuadricula, de 1′ × 1′, en bloques de 500.000 puntos de sonda, siendo
el número de bloques creados inversamente proporcional a la profundidad y a la ve-
locidad del barco. A cada bloque se le aplica un ﬁltrado automático consistente en
la eliminación de puntos con errores de posición o batimetría, fuera de límites o sin
agrupación signiﬁcativa. A los datos de batimetría también se le aplica la corrección
de la marea. A continuación, y dentro del módulo de limpiado estadístico de datos
(BinStat) de Neptune, se realiza un tratamiento manual, eliminando falsas reﬂexiones,
interferencias, picos extraños y cualquier otro error que pueda aparecer. Este proceso
se graba en archivos de texto donde queda constancia de todo el tratamiento que han
recibido dichos datos. Finalmente, se graban dos archivos ASCII de profundidad y de
reﬂectividad con los datos x,y,z depurados.
Posteriormente, los datos binarios depurados se procesan con el software C-Floor,
obteniéndose isóbatas equidistantes 2m en formato DGN, así como matrices de pro-
fundidad. De esta matriz de profundidad se obtiene una malla 5 × 5m, utilizando el
método gridding basado en un esquema gaussiano de peso promediado, pues es el mejor
que se ajusta a la batimetría en ausencia de artefactos (Wright et al., 2000).
B. Procesado de los datos batimétricos obtenidos en la Campaña MOSAICO 1108
El procesado de los datos batimétricos obtenidos con ecosonda multihaz EM3002D,
al igual que los de reﬂectividad que se describen en el apartado siguiente, se ha realizado
en el Centro Oceanográﬁco de Málaga empleando el software CARAIBES versión 3.5,
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diseñado por IFREMER. El diagrama de ﬂujo del procesado de batimetría se muestra
en la Figura 2.10.
Figura 2.10: Diagrama de ﬂujo del procesado realizado con el software CARAIBES de los
datos batimétricos obtenidos en la campaña MOSAICO 1108.
Los datos brutos (archivos con extensión .all) se importaron empleando el módulo
Tm3002, el cual extrae de cada uno de estos archivos brutos tres tipos de ﬁcheros:
a) Ficheros de navegación (.nvi), con información acerca de la posición geográﬁca del
buque durante la navegación, b) Ficheros de batimetría (.mbg), con los datos batimé-
tricos y c) Ficheros del perﬁl de velocidad (.vel) que presentan la información del perﬁl
de velocidad que se ha empleado durante la obtención de los datos.
Los ﬁcheros de navegación han sido revisados empleando el módulo Ananav, que
permite visualizar las derrotas de la navegación con el objeto de poder localizar po-
sibles errores o falta de datos. Posteriormente, se fusionan los ﬁcheros de navegación,
batimetría y perﬁl de velocidad del sonido, a través del módulo Creaxy para obtener
ﬁcheros de batimetría georreferenciados. A estos datos batimétricos georreferenciados
se les aplica una corrección con el ﬁn de paliar los errores provocados por los cambios
del nivel del mar durante su obtención (ondas de marea, cambios de presión atmosféri-
ca, dinámica de corrientes, etc.). Para realizar esta corrección se ha utilizado el módulo
Cosima, el cual proporciona un ﬁchero corregido a partir del original y da una tabla
que contiene el nivel del mar a intervalos regulares de tiempo. Esta tabla se crea a
partir de los datos del mareógrafo del Puerto de Almería, perteneciente a Puertos del
Estado.
Los ﬁcheros .mbg georreferenciados, con corrección de marea, son procesados me-
diante la subrutina Odicce, que permite visualizar los datos batimétricos y eliminar
las sondas anómalas, provocadas por objetos existentes en la columna de agua (normal-
mente bancos de peces) o por ruidos provocados por movimientos bruscos del barco,
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burbujas de aire o cualquier otro agente generador de ruido. La identiﬁcación de estas
sondas anómalas se ha hecho de forma manual. Este procesado se ha realizado para
cada día por separado. Una vez eliminadas las sondas anómalas, todos los ﬁcheros
pertenecientes a un mismo día de trabajo han sido fusionados en un único archivo, em-
pleando para esto la subrutina Fusmul. Estos archivos resultantes han sido de nuevo
unidos en único archivo, el cual contiene la información de toda la campaña.
Se han empleado dos técnicas para exportar este archivo de forma que fuese compa-
tible con ArcGis: a) Realizando un raster mediante la subrutina Mailla con una reso-
lución de 5m× 5m. El archivo obtenido es del tipo “Digital Terrain Model"(extensión
.mnt); b) Exportando los datos en formato ASCII (x,y,z).
B. Procesado de los datos de reﬂectividad obtenidos en la Campaña MOSAICO 1108
Para el procesado de los datos de reﬂectividad, en primer lugar se ha llevado a cabo
la importación de los datos brutos (.all) con el módulo Tfimsi (Fig. 2.11), generando
dos tipos de ﬁcheros (.im y .IM).
El procesado de reﬂectividad impone que el conjunto de líneas a procesar posea
una misma dirección. Para ello, es necesario preparar los ﬁcheros de navegación, ya
procesados anteriormente, que se van a utilizar con el ﬁn de realizar una selección
de líneas con la misma dirección general. Para lo cual utilizamos de nuevo el módulo
Ananav, con el que se han creado ﬁcheros .proﬁle, que permite efectuar la separación
de las líneas o trozos de líneas, en función de su dirección, así como la obtención, a
partir de histogramas, de la dirección general de las mismas.
Cada grupo de ﬁcheros seleccionados con una misma dirección se introducen en el
módulo Epremo, que prepara los datos para la creación del mosaico de reﬂectividad,
el cual será generado posteriormente con el módulo Ereamo. Para la preparación
del mosaico, el módulo solicita la siguiente información: a) Ficheros de batimetría
provenientes del módulo Odicce (.mbg georreferenciados y procesados), b) Ficheros
.proﬁle correspondientes a las líneas seleccionadas con una misma dirección y c) Valor
del azimut del mosaico a generar o dirección general de los perﬁles del grupo de líneas
a procesar. Como datos de salida genera tres tipos de ﬁcheros: a) Fichero de comandos
para la generación del mosaico (.cmd), b) Fichero de datos de desviación (.lac) y c)
Fichero de localización geográﬁca (.geo_imo).
Los archivos obtenidos se utilizan como ﬁcheros de entrada del módulo Ereamo
el cual genera un archivo .imo (mosaico de reﬂectividad). El tamaño de celda elegida
para realizar el mosaico ha sido de 5× 5 m. Una vez creado el mosaico, se visualiza y
edita mediante el módulo Analim. Con este módulo se ajustan las escalas de contraste
obtenidas para igualar la escala a todas las imágenes. Mediante el módulo Efiltr se
realiza la interpolación con datos adyacentes o ﬁltrado de los valores del mosaico de
imagen para no dejar pixeles sin datos de reﬂectividad. Se aplica la interpolación tres
veces consecutivas. Mediante el módulo Cartim, se previsualizan los datos georrefe-
renciados, como paso previo a la exportación a ArcGis. Por último, se exportan los
datos en formato ASCII (x,y,valor de reﬂectividad) a través del módulo MosAsc.
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Figura 2.11: Diagrama de ﬂujo del procesado realizado con el software CARAIBES de los
datos de reﬂectividad obtenidos en la campaña MOSAICO 1108.
2.5.1.2. Procesado de los perﬁles sísmicos
Los perﬁles sísmicos obtenidos con Geopulse y con el Penetrador de sedimentos
(3,5 kHz) se procesaron utilizando el software Kingdom Suite (KS). Se obtuvieron un
total de 260 archivos digitales en formato SEG-Y, correspondientes a los diferentes
trozos que componen cada una de las 43 líneas sísmicas (Fig. 2.2). Cada uno de estos
ﬁcheros registraron, en dos canales diferentes, los datos correspondientes a los sistemas
de prospección utilizados (Geopulse y 3,5 kHz). Para la separación de ambos canales,
el procesado de los datos sísmicos se realizó en varias fases (Fig. 2.12):
Fase 1. Incorporación de los archivos en formato SEG-Y en el KS: Se extra-
jeron las coordenadas de cada uno de los 260 archivos SEG-Y con el software
SeiSee, obteniéndose un archivo .ascii para cada uno de ellos con coordenadas
geográﬁcas en centésimas de segundo de arco. A través de un programa diseña-
do en Matlab se transforman los archivos .ascii en un .txt con coordenadas en
grados decimales, preparado para introducirlo en el KS, en el cual se realizan los
siguientes pasos:
Importación de los ﬁcheros SEG-Y.
Se carga el ﬁchero de coordenadas (.txt) en el KS.
Se asocia dicho ﬁchero de coordenadas al .sgy correspondiente a cada uno
de ellos.
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Se asigna la traza al Shotpoint (SP). Esta fase genera un total de 260 archi-
vos .sgy importados en KS, georreferenciados y preparados para separar los
canales.
Figura 2.12: Diagrama de ﬂujo del procesado realizado con el software Kingdom Suite de los
datos sísmicos obtenidos en la campaña MOSAICO 0908.
Fase 2. Separación de los dos canales de adquisición: Se exportan los .sgy en el
KS, paso que genera un total de 260 archivos SEG-Y correspondientes al Geopulse
y otros tantos correspondientes al 3,5 kHz.
Fase 3. Unión de los archivos SEG-Y que componen una línea sísmica: En pri-
mer lugar, se incorporan los 520 archivos .sgy y se realizan los mismos pasos que
en la FASE 1, hasta tener los .sgy importados y georreferenciados. Se activan los
archivos correspondientes a una línea sísmica y se digitaliza la línea completa. Se
exporta dicha línea digitalizada. Se repite para las 43 líneas sísmicas.
Fase 4. Importación de los archivos .sgy unidos al KS: Una vez unidos los 43
archivos .sgy resultantes, se volvieron a cargar en el KS para su posterior interpre-
tación, realizando los pasos de la FASE 1. En este caso los ﬁcheros de coordenadas
extraídos se encontraban en coordenadas UTM.
2.5 Procesado y análisis de los datos geofísicos 71
2.5.2. Análisis de los datos geofísicos
Una vez procesados los datos geofísicos se procede a su análisis e interpretación.
Estos procesos se realizan de diferente manera en función del tipo de dato.
2.5.2.1. Tratamiento de la información derivada de los datos batimétricos
Se ha utilizado un Sistema de Información Geográﬁca (SIG), para la integración de
todos los datos utilizados en este trabajo. El SIG ha permitido obtener diferentes tipos
de información mediante el tratamiento de los datos de batimetría.
A. Modelos Digitales del Terreno (MDT): A partir de los datos batimétricos ob-
tenidos con la ecosonda multihaz, una vez editados y eliminados los datos erróneos
y artefactos de los datos brutos, es posible generar modelos digitales del terreno
(MDT) (Fig. 2.13A). El método utilizado es el gridding, basado en un esquema
gaussiano de peso promediado (Wright et al., 2000; Sanz et al., 2004a). El tamaño
de celda elegido fue de 5× 5m.
B. Mapas de sombras o Hillshade: Este mapa representa el sombreado producido
por una fuente de luz sobre un modelo digital del terreno (Fig. 2.13B). Este tipo
de sombreado se suele representar con escalas de grises asociadas con enteros de 0
a 255, y con una posición de la fuente de luz con azimut determinado, en función
de los elementos morfológicos que se deseen destacar permitiendo realizar una
morfología de detalle de la zona de estudio.
C. Mapas de orientación del fondo o Aspect : El mapa de orientación identiﬁca
la dirección a la que se encuentra más inclinada, pendiente a bajo, cada celda
hacia sus vecinos. La orientación es medida a favor de las agujas del reloj tomando
el valor 0 en el norte. Los fondos planos no tienen dirección, así que se les asigna el
valor -1 (Fig. 2.13C). Con este tipo de mapas es posible cartograﬁar con exactitud
los ejes de diferentes tipos morfológicos como barras, dunas, y cualquier otro
elemento morfológico que tenga planos inclinados hacia diferentes orientaciones.
D. Mapas de pendientes o slopes: Este mapa es el resultado del cálculo del cam-
bio máximo en elevación sobre la distancia entre una celda y sus ocho vecinas
(Fig. 2.13D). Los fondos llanos tendrán un valor bajo y los valores más altos co-
rresponden a fondos más inclinados. Los datos de pendientes se pueden expresar
en porcentajes o en grados, optándose por este último modo en esta memoria. Los
mapas de pendientes del fondo marino se han utilizado en la interpretación mor-
fológica y en la delimitación de cuerpos sedimentarios cuyos límites se identiﬁcan
con un cambio de pendiente.
F. Perﬁles batimétricos: Los perﬁles batimétricos muestran el cambio de la profun-
didad de la superﬁcie del fondo a lo largo de una línea (Fig. 2.13B). Los perﬁles
se obtienen trazando una línea sobre un modelo digital del fondo y utilizando la
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Figura 2.13: A. Modelo Digital del terreno (DTM). B. Mapas de sombras o Hillshade. Se
incluye un perﬁl batimétrico. C. Mapas de orientación del fondo o Aspect. D. Mapas de
pendientes o slopes.
función interpolate line de la extensión 3D-analyst del software ArcGis de Esri
y, posteriormente, Create proﬁle graph.
La utilización de este tipo de cartografías, junto con el apoyo de los perﬁles de
sísmica de alta y muy alta resolución, ha permitido identiﬁcar los diferentes tipos
morfológicos del área de estudio, realizar sobre ellos diferentes medidas cuantitativas
(longitud, anchura, altura, pendiente, etc.), así como, efectuar la descripción de su
morfología en planta (forma, simetría, área, perímetro, etc.).
2.5.2.2. Análisis de la curvatura del perﬁl del sistema prodeltaico
El ajuste adecuado de la curvatura general del perﬁl prodeltaico a partir del oﬄap
break, se ha llevado a cabo siguiendo una metodología análoga a la propuesta por di-
versos autores (Adams et al., 1998; Adams y Schlager, 2000; Adams, 2001; Adams et
al., 2001) para la morfología de primer orden de los perﬁles de taludes recientes obser-
vados en los márgenes continentales. Esta metodología se basa en que la mayoría de los
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perﬁles se ajustan a la forma de tres funciones matemáticas sencillas. Las morfologías
de primer orden predominantes descritas por estas ecuaciones son: lineal, convexa y
sigmoidal (Fig. 2.14).
La geometría más simple de las tres es la lineal, la cual se describe por la ecuación
de una recta (Fig. 2.14-A):
y = ax + b
donde y es la profundidad (m), x es la distancia horizontal (km), a es la pendiente y b
representa la intersección de la recta con el eje y.
La morfología convexa se describe mediante una función exponencial decreciente,
cuya expresión analítica viene dada por (Adams et al., 1998) (Fig. 2.14-B):
y = a e−bx + c
donde y es la profundidad (m), x es la distancia horizontal (km), b determina la cur-
vatura del perﬁl, c deﬁne el valor horizontal asintótico inferior del perﬁl y a representa
el desnivel del perﬁl desde x = 0 hasta el valos asintótico c.
Por último, la morfología sigmoidal viene dada por una función Gaussiana (Fig.
2.14-C), cuya expresión analítica viene dada por (Adams y Schlager, 2000):
y = a + b e−
(x−c)2
2d2
donde y es la profundidad (m), x es la distancia horizontal (km), a deﬁne el valor
horizontal asintótico para la profundidad y, b representa el desnivel del perﬁl en metros,
c es la posición en el eje x donde la distribución se hace horizontal y d es la distancia
desde el centro de la función Gaussiana al punto de cambio de concavidad a convexidad
de la distribución.
Figura 2.14: Descripción de los tres tipos de talud y sus correspondientes ecuaciones. A.
Morfología planar descrita por una ecuación lineal, B. Curvatura convexa descrita por una
función exponencial decreciente y C. Morfología sigmoidal descrita por una función Gaussiana.
Ver el texto para la descripción de parámetros. Modiﬁcado de Adams y Schlager (2000).
Para determinar el ajuste del perﬁl batimétrico del prodelta, se han extraido los
datos de batimetría multihaz de dicho perﬁl (normalmente realizado frente a la desem-
bocadura y que alcance todo el prodelta). Mediante un programa implementado en el
lenguaje de programación Matlab© y los datos del perﬁl considerado, se lleva a cabo
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un ajuste adaptativo para cada uno de estos perﬁles básicos en los intervalos deseados,
donde un mismo perﬁl puede ajustarse a un único tipo básico o a varios en distintas
porciones del perﬁl. Para los perﬁles exponenciales y Gaussianos se impone que las fun-
ciones dadas pasen por tres puntos que se eligen alternativamente. Los valores de los
parámetros en las expresiones analíticas correspondientes se obtienen resolviendo los
oportunos sistemas no lineales de ecuaciones. Los puntos elegidos pueden cambiarse su-
cesivamente hasta encontrar los valores para el perﬁl dado que hagan que éste se ajuste
de forma óptima a los perﬁles reales considerados, teniendo en cuenta el coeﬁciente de
correlación (r) y apoyándonos el su representación gráﬁca.
2.5.2.3. Suavizado del perﬁl batimétrico de los sistemas prodeltaicos
Los perﬁles batimétricos se han suavizado utilizando un ﬁltro de paso bajo, que
pretende eliminar las pequeñas variaciones en los datos batimétricos que constituyen
la alta frecuencia y mantener la tendencia global del perﬁl, lo que se corresponde a
la baja frecuencia, en esta terminología. Para ello se ha tomado un ﬁltro muy sencillo
consistente en realizar promedios de valores de profundidades centradas en cada uno de
los puntos del perﬁl. La ventana de promediado que se ha considerado ha sido, siempre
que es posible, de 101 puntos, 50 a cada lado del punto central. Dado que la distancia
entre datos batimétricos es de 2 metros, esto signiﬁca que se promedian valores 100
metros a ambos lados de cada punto. Para los puntos iniciales y ﬁnales del perﬁl se
usan siempre datos centrados con la longitud máxima que permita su posición hasta
considerar los 101 puntos.
2.5.2.4. Cartografía y medición de las ondulaciones del fondo marino
A partir del grid de batimetría multihaz y con los diferentes mapas derivados de
éste se han cartograﬁado los ejes y las áreas de las ondulaciones observadas sobre los
depósitos ﬂuviales estudiados. Por otro lado, se han llevado a cabo diferentes medidas
cuantitativas sobre dichas ondulaciones, en concreto la medición de los parámetros
morfométricos que se muestran en la Figura 2.15 (parámetros medidos).
A partir de estos parámetros medidos, con el software SigmaPlot, se calcularon
otra serie de parámetros asociados a dichas ondulaciones (parámetros calculados). La
metodología utilizada para la determinación de estos parámetros es análoga a la descrita
por diferentes autores (Nakajima y Satoh, 2001, Cattaneo et al., 2004 y Fernández-Salas
et al., 2007). Las fórmulas matemáticas que calculan dichos parámetros LL, α y H, son
las siguientes:
LL = (L− LS), donde
• L =
√
L2c + (Depth_S −Depth_L)2
• LS = (LSC/ cosα)
α = arctan((Depth_S −Depth_L)/L)
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Figura 2.15: Esquema de los parámetros morfométricos medidos en las ondulaciones (modi-
ﬁcado de Fernández-Salas et al., 2007). Se diferencian los parámetros medidos directamente
sobre las ondulaciones y los parámetros calculados a partir de estas medidas mediante fórmulas
matemáticas.
H = (Depth_S −Depth_crest− LS ∗ tanα) cosα
donde las notaciones utilizadas en estas expresiones aparecen recogidas en la Figura
2.15.
2.5.2.5. Caracterización textural de los sedimentos a partir de la
reﬂectividad (backscatter)
Hay numerosos estudios que establecen una relación entre el valor de la reﬂectividad
con el tamaño de grano y las características físicas del sedimento (Goﬀ et al., 2000;
Urgeles et al., 2002; Nitsche et al., 2004; Medialdea et al., 2008). Un hecho a tener
en cuenta en la interpretación de los valores de reﬂectividad es que este valor reﬂeja
una media ponderada de una porción del fondo y subsuelo marino. En el caso de las
ecosondas utilizadas (EM3000D y EM3002D), la reﬂectividad es el valor medio de los
primeros centímetros de espesor sedimentario, ya que ambos emiten a una frecuencia de
300 kHz. La penetración en el sedimento es función de la frecuencia de emisión (Mitchell,
1993). Así, donde el fondo del mar es una superﬁcie altamente reﬂectiva cubierta de
una capa de sedimentos ﬁnos, y donde el sedimento no contribuye signiﬁcativamente a
la señal de reﬂectividad, el espesor puede ser potencialmente inferido desde la pérdida
de atenuación de la señal en la capa de sedimentos (Mitchell, 1993).
Los datos originales de intensidad del backscatter han sido ﬁltrados para intentar
eliminar los errores de los mismos durante su adquisición, y así poder obtener una
imagen más homogénea para la descripción general de la zona (Fig. 2.16). El ﬁltrado
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Figura 2.16: A. Imagen del backscatter con los datos originales, y B. Filtrado de los datos de
intensidad de backscatter.
ha consistido en el cálculo de la media de los valores de backscatter a través de un
análisis estadístico con el software ArcGis y la aplicación de un determinado ángulo
perpendicular a la dirección del barco durante la adquisición de los datos. La media
de estos valores se ha efectuado con un grid de 180m, asumiendo que este valor es la
resolución horizontal de la ecosonda multihaz utilizada (Fig. 2.16).
2.5.2.6. Análisis de estratigrafía sísmica
Para la caracterización estratigráﬁca del área de estudio se ha tenido en cuenta dos
tipos de análisis: a) Análisis geométrico de secuencias sísmicas y b) Análisis de facies
sísmicas.
El primer análisis se basa en establecer las secuencias deposicionales a partir del
análisis de la secuencia sísmica, siendo ésta el conjunto de reﬂectores concordantes
entre sí, separados por superﬁcies de discontinuidad estratigráﬁcas, y su relación con
cambios globales y regionales en el nivel de base de la cuenca (Mitchum et al., 1977a;
Mitchum et al., 1977b; Vail et al., 1977; Brown y Fisher, 1980; Cross y Lessenger,
1988). La identiﬁcación de las discontinuidades se realiza en función de la posición de
los reﬂectores de una unidad respecto de su base y su techo, distinguiéndose diversos
tipos geométricos (Fig. 2.17):
Para el límite inferior:
• Onlap: Es la terminación lateral de los reﬂectores, horizontales generalmente,
contra una superﬁcie inclinada, donde las posiciones más elevadas en esta
superﬁcie las ocupan los reﬂectores más modernos.
• Downlap: Corresponde a los reﬂectores cuya terminación lateral es sobre una
superﬁcie menos inclinada, en la que los reﬂectores más modernos se sitúan
en posiciones más profundas.
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Figura 2.17: Facies sísmicas. Esquema de los criterios de clasiﬁcación.
Para el límite superior:
• Toplap: Se deﬁne como la terminación en forma tangencial de los reﬂectores
contra la discontinuidad, debida a una erosión o a un escaso crecimiento
vertical.
• Truncación erosional : Situación en la cual los reﬂectores terminan lateral-
mente contra el límite, como consecuencia de procesos de erosión o bascu-
lamiento posteriores a la sedimentación.
• Concordancia: En este caso los reﬂectores son paralelos a la base o al techo
de una secuencia sísmica.
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El segundo análisis se basa en la descripción tridimensional de las características
sísmicas de las reﬂexiones que constituyen la secuencia (Vail et al., 1977; Vail et al.,
1984). Su estudio se desarrolla en función de los siguientes criterios (Fig. 2.17):
Carácter de las reﬂexiones : Se puede deﬁnir en función de 5 parámetros
(Catafau, 1987): amplitud, continuidad, frecuencia, signatura y número de fases.
Conﬁguración interna de los reﬂectores: Representa la geometría de los
reﬂectores que constituyen las unidades sísmicas (Vail et al., 1977; Brown y Fis-
her, 1980). Se pueden clasiﬁcar en: Transparente y Semitransparente; Caótica,
Paralela y Subparalela; Convergente y Divergente y Progradante (Mitchum et
al., 1977b; Ravenne, 1978).
Forma tridimensional de las unidades: Permite deﬁnir la geometría de la
unidad, caracterizándola y diferenciándola de unidades adyacentes. Se pueden
clasiﬁcar en: Lámina, Lámina plegada, Cuña, Banco, Lóbulo, Montículo, Abanico
y Relleno (Cross y Lessenger, 1988).
Por otro lado, las unidades estratigráﬁcas pueden asimilarse a facies sísmicas, que
son la respuesta a una determinada señal acústica con características controladas de
una litofacies perteneciente a un sistema de depósito. Una facie sísmica es una unidad
tridimensional, formada por un grupo de caracteres constituido por un conjunto de
reﬂexiones internas, relativamente homogéneas, asociadas a un mismo conjunto sedi-
mentario (Mitchum et al., 1977a; Mitchum et al., 1977b; Brown y Fisher, 1980). Las
características de las unidades estratigráﬁcas o facies sísmicas dan una idea de la ener-
gía de depósito, del ambiente sedimentario y de la litología (Got et al., 1990; Hardage,
1987; Sangree y widmer, 1977).
Una vez establecidas las relaciones entre la disposición de las distintas unidades es-
tratigráﬁcas y las ﬂuctuaciones eustáticas, puede deducirse teóricamente un encuadre
cronológico de las unidades sísmicas en relación con las variaciones relativas del nivel
del mar. Para ello es necesario disponer de curvas eustáticas bien datadas. El análisis y
la interpretación de las facies sísmicas en términos litológicos y de ambientes deposicio-
nales, es una herramienta que refuerza los dos pasos anteriores. Los cambios del nivel
del mar producen modiﬁcaciones de los ambientes sedimentarios y viceversa, cualquier
cambio de facies sísmica (y por tanto, de ambiente sedimentario) es susceptible de ser
el reﬂejo de una ﬂuctuación eustática, ocurrida en un lapso de tiempo más o menos
largo (Catafau, 1987).
2.6. Procesado y análisis de los datos
sedimentológicos
Para el análisis de las muestras de sedimento superﬁcial se han utilizado diferentes
técnicas y métodos de laboratorio en función del objetivo de estudio. Por otro lado,
para la interpretación de los resultados obtenidos y la correlación con otros parámetros,
se han llevado acabo diferentes estudios que se detallarán en este subapartado.
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2.6.1. Métodos de laboratorio
Las muestras de sedimentos superﬁciales obtenidas con diferentes tipos de dragas
se describieron de visu en el barco, a medida que se iban muestreando. Las muestras
recogidas en la campaña MOSAICO 1108 se fotograﬁaron y se describieron realizando
un dossier con dicha información.
En el laboratorio, se realizaron dos tipos de análisis sobre las muestras de sedimento
superﬁcial: a) un análisis granulométrico y b) un análisis geoquímico (únicamente para
determinadas muestras de la campaña MOSAICO 1108).
2.6.1.1. Análisis granulométrico
El análisis granulométrico de las muestras de sedimento superﬁcial se realizó a par-
tir de 100 g de muestra homogeneizada y secada en estufa a 60℃ durante 48 h o hasta
alcanzar peso constante. Una vez seca se le añadió peróxido de hidrógeno, para oxi-
dar la materia orgánica, y hexametafosfato de sodio, para favorecer la disgregación y
dispersión de los sedimentos. Una vez tratada la muestra, se separó en dos fracciones
mediante tamizado en húmedo. La fracción que queda retenida en dicho tamiz corres-
ponde a la fracción gruesa (arena y grava), la cual se recoge y se separa por tamaños
mediante un tamizado en seco en una columna de tamices con las siguientes luces de
malla: > 2-1-0,5-0,25-0,125 y 0,063 mm.
La fracción ﬁna (limo y arcilla) que pasa por el tamiz de 63 micras, se recoge en un
vaso de precipitados y centrifugada a 5.000 rpm durante 10 minutos para eliminar el
agua sobrante. El sedimento concentrado se somete a ultrasonidos antes de ser introdu-
cido en el analizador de partículas por rayos-X SediGraph III 5120 (Micromeritics)
(Fig. 2.18). El SediGraph determina el tamaño de las partículas a partir de la velocidad
de sedimentación aplicando la ley de Stokes, bajo condiciones conocidas de densidad y
viscosidad del líquido dispersante, y de la densidad de las partículas.
Una vez obtenida la distribución de tamaños de grano, se han agrupado según
las clases granulométricas propuestas por Wentworth (1922) en grava (>2mm), are-
na (2mm - 63μm), limo (63μm- 4μm) y arcilla (< 4μm) (Fig. 2.19-A). En la escala
granulométrica cada clase de tamaño diﬁere 1/2 de la anterior, y para indicar el tipo
de partículas comprendido en cada uno de estos intervalos se le adjudica un nombre
especíﬁco a cada uno de ellos. De acuerdo con Krumbein (1936), es útil expresar el
tamaño en unidades phi (φ), siendo φ = − log2(d), o expresada geométricamente como
2−φ = d, donde d es el diámetro del grano en milímetros. De esta forma los límites de
clase son números enteros y los intervalos de clase iguales (Fig. 2.19-A).
La clasiﬁcación textural del sedimento se realizó mediante los diagramas ternarios
propuestos por Folk (1954, 1974), que permite clasiﬁcar el sedimento en función de su
contenido en grava, arena, limo y arcilla (Fig. 2.19-B).
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Figura 2.18: Analizador de partículas por rayos-X SediGraph III 5120 (Micromeri-
tics) en el laboratorio del Grupo de Geociencias Marinas.
Figura 2.19: A. Escala textural de Wentworth (1922) y, B. Diagrama ternario de clasi-
ﬁcación granulométrica de sedimentos (Folk (1954,1974).
2.6.1.2. Análisis geoquímico
El análisis geoquímico de las muestras de sedimento superﬁcial se ha realizado en
los laboratorios Acme (Acme Analytical Laboratories Ltd., Canadá) sobre 20 muestras
obtenidas en la campaña MOSAICO 1108 frente al Río Adra (Fig. 2.20). El proceso
ha consistido en la extracción química de 0,25 g de muestra, previamente molida con
mortero de ágata, a la que se le ha añadido una mezcla de 4 ácidos con diferente
capacidad de extracción. En este caso, se ha empleado HF (ácido ﬂuorhídrico), HClO4
(ácido perclórico), HNO3 (ácido nítrico) y HCl (ácido clorhídrico). Este ataque es uno
de los más vigorosos que se utilizan en geoquímica, ya que es capaz de descomponer la
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mayoría de minerales, salvo ciertos minerales pesados (circón, esfena, magnetita), de
forma que se obtienen valores totales o casi-totales para todos los elementos analizados.
La determinación analítica del contenido en elementos mayores y traza se ha realizado
mediante espectrometría óptica (ICP-OES) y de masas (ICP-MS), en función de los
límites de detección para cada elemento.
Para evaluar la exactitud y precisión de las extracciones y análisis químicos, se han
tratado muestras duplicadas y materiales de referencia internacionales (OREAS24P y
OREAS45P). La precisión o coeﬁciente de variación, ha oscilado entre 0,2% y 9% para
la mayoría de elementos, salvo para el Pb, Ag, Cd, W e Y, en los que ha sido mayor
al 10%. La exactitud, expresada como porcentaje de recuperación, ha variado entre
112% y 91%, salvo para el As (75%) y el Cd (70%).
Figura 2.20: Mapa de posición de las muestras de sedimento superﬁcial a las que se les
ha realizado el análisis geoquímico, las cuales se obtuvieron en la campaña MOSAICO
1108 con dragas Shipek y Box Corer.
2.6.2. Métodos de gabinete
A partir de los datos obtenidos con los métodos de laboratorio, se llevan a cabo dife-
rentes metodologías como paso previo a la interpretación de los datos granulométricos
y geoquímicos.
2.6.2.1. Cálculo de los parámetros granulométricos
A partir del ánalisis de los sedimentos superﬁciales en la zona de estudio, se ha
realizado el cálculo de una serie de parámetros granulométricos propuestos por Folk
y Ward (1957) que permiten conocer el comportamiento general del conjunto de las
variables medidas e interpretar tendencias dinámicas del área estudiada. En concreto
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se han utilizado los siguientes cuantiﬁcadores estadísticos (Fig. 2.21): (a) La media
(Mz) es el promedio de todas las partículas que integran el sedimento; (b) la selección
(sorting, σ1) indica la forma en que se distribuyen los individuos de una población alre-
dedor del valor central; (c) la asimetría (skewness, SK1) es una medida independiente
de la selección e indica el predominio de una población respecto a la otra, relaciona la
separación de los extremos de la población con la media, de esta forma existen dos tipos
de asimetría según predominen partículas gruesas (asimetría positiva) o ﬁnas (asime-
tría negativa) y, por último, (d) la angulosidad (kurtosis, KG) es una comparación
entre la dispersión de la parte central y la dispersión de los extremos de la curva de
frecuencia.
Figura 2.21: Parámetros granulométricos utilizados en este trabajo de investigación propuestos por
Folk y Ward (1957). Donde φn denota el tamaño de grano para el percentil n en unidades φ.
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2.6.2.2. Diagrama de Pejrup
Para correlacionar la textura del sedimento y los procesos de transporte-depósito
que lo generaron, además de indicar las condiciones energéticas e hidrodinámicas del
medio sedimentario, se ha utilizado el diagrama triangular propuesto por Pejrup (1988)
(Fig. 2.22) donde se representan los contenidos de arena (<4φ), limo (4-8φ) y arcilla
(> 8φ). En este trabajo el contenido en arena se corresponde con la suma de los por-
centajes de arena y grava (tamaño de grano <4φ).
El diagrama de Pejrup (Fig. 2.22) se encuentra dividido en:
Cuatro zonas hidrodinámicas(I, II, III y IV): Limitadas por líneas con una rela-
ción limo/arcilla constante, que representan condiciones de calma hidrodinámica
creciente desde la IV a la I.
Cuatro tipos de sedimentos (A, B, C y D): Limitados por líneas de contenido en
arena constante, que pueden considerarse como indicador de la proximidad a las
zonas de aporte del sedimento, ya que este tamaño de grano es transportado por
rodamiento, saltación y suspensión.
Figura 2.22: Diagrama de Pejrup (1988).
2.6.2.3. Factores de Enriquecimiento
Es bien conocido que la concentración de elementos traza en los sedimentos no sólo
depende de la inﬂuencia relativa entre las fuentes antropogénicas y las fuentes naturales,
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sino que también está fuertemente condicionada por las características texturales, el
contenido en materia orgánica, la composición mineralógica y el ambiente sedimentario
de depósito. Como consecuencia de la dependencia de la concentración de elementos
mayores y traza respecto del tamaño de grano, es necesario utilizar procedimientos
de normalización que corrijan este efecto en muestras con una textura muy diferente,
como es el caso de las muestras analizadas en este estudio. Además, los valores de fondo
o background regionales, también pueden afectar a la composición geoquímica de los
sedimentos, ya que dependiendo del área fuente y de los procesos a los que hayan sido
sometidos, los valores absolutos de concentración pueden variar de unas zonas a otras.
Para corregir el efecto del tamaño de grano, los valores de concentración se suelen
normalizar respecto al Al o Li (Loring, 1990; Salomons y Förstner, 1984), ya que
ambos elementos son trazadores o proxies del contenido en arcillas, al formar parte de
la estructura cristalina de los ﬁlosilicatos. De esta forma, se atenúa el efecto del tamaño
de grano sobre la variabilidad composicional de los sedimentos como resultado de la
mayor aﬁnidad de los metales pesados por las partículas ﬁnas.
El efecto de la composición del área fuente, se suele corregir normalizando respecto
a una concentración de referencia, como es la composición media de la corteza con-
tinental o CC (Continental Crust, Wedepohl, 1995), la corteza continental superior o
UCC (Upper Continental Crust, Taylor y McLennan, 1985), la composición media de
pizarras como SHALE (Piper, 1974; De Baar et al., 1983), NASC (North American
Shale Composite, Gromet et al., 1984; Taylor y McLennan, 1985) o PAAS (Post Ar-
chean Australian Shale, Nance y Taylor, 1976; McLennan, 1989). En este estudio se ha
utilizado la concentración media de la corteza propuesta por Taylor y McLennan (1985)
y Wedepohl (1995), ya que el tamaño medio de los sedimentos analizados es arena ﬁ-
na y, por tanto, la normalización respecto de las pizarras podría dar como resultado
interpretaciones erróneas. Por otro lado, la composición del área fuente continental es
extremadamente variada (Cordilleras Béticas) y es esperable que los sedimentos pro-
cedentes de los aportes ﬂuviales presenten una mayor similitud a las composiciones de
aﬁnidad cortical que a las de pizarras.
Para el estudio y caracterización de las relaciones entre elementos mayores y traza,
con la textura de los sedimentos del sistema prodeltaico del Río Adra y las zonas
adyacentes, se han normalizado los valores de concentración absoluta (véase Tabla
6.1 en la página 219) utilizando la fórmula del Factor de Enriquecimiento (EF)
propuesta por Sutherland (2000):
EF =
(X/Al)muestra
(X/Al)background
donde (X/Al)muestra es elemento analizado (X) en la muestra de sedimento y nor-
malizado respecto al contenido en Al, y (X/Al)background corresponde a los valores de
background natural o de referencia, que para este estudio han sido los valores medios
de la Corteza Continental (Taylor y McLennan, 1985; Wedepohl, 1995). Dichos valores
de referencia se presentan en la Tabla 6.1.
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De acuerdo con Sutherland (2000), se pueden diferenciar cinco grados enriqueci-
miento:
EF<2 enriquecimiento deﬁciente o muy bajo,
EF=2-5 enriquecimiento medio o moderado,
EF=5-20 enriquecimiento signiﬁcativo,
EF=20-40 enriquecimiento muy alto,
EF>40 enriquecimiento extremadamente alto.
2.7. Análisis estadísticos
En este estudio se han utilizado dos métodos estadísticos multivariantes: el Aná-
lisis de Componentes Principales (PCA, de inglés Principal Component Analysis) y
el Análisis Clúster o Análisis de Agrupamiento (CA, del inglés Cluster Analysis), ya
que son herramientas útiles para los estudios geoambientales. Ambos se han realizado
utilizando el programa STATGRAPHICS 7.0.
2.7.1. Análisis de Componentes Principales (PCA)
El Análisis de Componentes Principales es un método que permite reducir las M
variables consideradas de un conjunto de N observaciones, a un número inferior de
nuevas variables, las cuales soportan la mayor parte de la varianza. A estas nuevas
variables se les denomina Componentes Principales (PC, de Principal Component) y
de ellas se extrae la mayor parte de la información contenida en las N observaciones. El
Análisis de Componentes Principales busca también unas pocas combinaciones lineales
de las variables observadas, con las que se pierda la menor cantidad de información
posible, es decir, combinaciones lineales que sean capaces de recoger la mayor parte de
la variabilidad, casi con la misma efectividad que si consideráramos la base de datos
completa.
En este estudio, el PCA se ha realizado teniendo en cuenta dieciséis variables, que
caracterizan la cuenca de drenaje y los sistemas deltaicos del área de estudio. Con el ﬁn
de correlacionar los parámetros hidrológicos con los parámetros morfológicos medidos
en los sistemas deltaicos de la PCA, ha sido necesario la estimación de dos variables
hidrológicas (el caudal o descarga media del río y la descarga de sedimentos), descritas
en el apartado 2.2.
2.7.2. Análisis Clúster (CA)
El Análisis Clúster es una técnica que se utiliza para clasiﬁcar observaciones o
muestras en categorías o clústers basados en sus similitudes. El objetivo que se persigue
es encontrar el agrupamiento más óptimo según el cual las observaciones o las muestras
dentro de cada clúster sean similares, mientras que los clústers son diferentes unos de
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otros. Como resultado gráﬁco, se obtiene un diagrama bidimensional (dendrograma) a
partir de la aplicación de diferentes métodos de unión y distancias. En este estudio se ha
utilizado el método de unión simple para la distancia Euclídea con el ﬁn de identiﬁcar
los principales agrupamientos de los sistemas ﬂuviales.
2.8. Métodos de experimentación numérica
En este apartado se detallan los métodos de experimentación numérica utilizados
para el desarrollo de este trabajo.
2.8.1. Plataforma Web y Supercomputación
Las diferentes simulaciones numéricas que hemos llevado a cabo para reproducir las
condiciones hidrodinámicas en la plataforma continental de la zona de estudio (Modelo
hidrodinámico 2D), así como para la simulación de ﬂujos hiperpicnales (corrientes de
turbidez), se han ejecutado en la plataforma de supercomputación HySEA (Fig. 2.23)
diseñada, gestionada y mantenida por el grupo EDANYA de la Universidad de Má-
laga. El clúster que da soporte a esta plataforma de altas prestaciones se aloja en el
Laboratorio de Métodos Numéricos del Servicio Central de Apoyo a la Investigación
(SCAI) de la UMA. Esta plataforma permite un fácil acceso a sus módulos directamen-
te desde un navegador web sin necesidad de instalar ningún software especíﬁco (Fig.
2.23-B). Además, los cálculos realizados a través de esta plataforma se llevan a cabo
directamente en un clúster de PCs, que pone a disposición del usuario una gran capa-
cidad de computación muy superior a la que se obtendría con un simple PC de última
generación. Por último, esta plataforma de cálculo también pone a disposición de sus
usuarios herramientas de análisis y visualización para el tratamiento de los resultados
numéricos que se obtienen y su representación gráﬁca.
2.8.2. Modelo hidrodinámico 2D: ecuaciones de aguas someras
En multitud de aplicaciones en Oceanografía y en ﬂujos geofísicos en general, es
de uso frecuente la utilización de las conocidas como ecuaciones de aguas someras. La
elección de este tipo de modelos se fundamenta en el hecho de que la dimensión vertical
del ﬂujo que se pretende representar es mucho menor que las dimensiones horizontales
del dominio que ocupa. Esta circunstancia permite simpliﬁcar en gran medida la for-
mulación matemática de los modelos que se pueden utilizar para la simulación de este
tipo de ﬂujos. Para ello, se parte de las ecuaciones de Navier-Stokes tridimensionales,
que son las ecuaciones más generales en la Mecánica de Fluidos. La más importante
de estas hipótesis simpliﬁcadoras es la de la presión hidrostática, donde se admite que
la presión aumenta con la profundidad, siendo la tasa de variación igual al producto
de la densidad por la aceleración de la gravedad, tal y como ocurre para los ﬂuidos en
reposo.
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Figura 2.23: Plataforma HySEA. A. Pantalla para la elección del nodo o nodos a los
que se envían los cálculos, en ella se muestra el estado de los nodos del clúster que
el usuario mosaico tiene a su disposición (en rojo los nodos realizando cálculos) y B.
Visualización del estado de los diferentes cálculos lanzados por el usuario mosaico.
El sistema de Ecuaciones en Derivadas Parciales (EDP) resultante se llama Ecua-
ciones Primitivas, bien de la atmósfera o bien del océano. Dichas ecuaciones se adimen-
sionalizan y simpliﬁcan mediante la supresión de los términos pequeños. El sistema,
así obtenido, se somente a un proceso de integración vertical, dando como resultado
un sistema de EDP no lineales bidimensional que recibe el nombre de aguas someras o
de aguas poco profundas. En la literatura anglosajona suele denominarse shallow wa-
ter y en la literatura francesa, ecuaciones de Saint-Venant, en honor del matemático
francés Adhémar Jean Claude Barré de Saint-Venant (1797-1886) que fue el primero
en deducirlas en una dimensión espacial (Saint-Venant, 1871).
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2.8.2.1. Ecuaciones del modelo
Las ecuaciones que resuelve el modelo hidrodinámico que se han considerado pa-
ra el análisis de las corrientes en la zona de estudio, para diferentes condiciones de
viento predominante (poniente o levante) se muestran a continuación. Estas ecuaciones
(Macías (2000) o Castro et al., (2006))) se escriben de la forma:
⎧⎪⎪⎪⎪⎪⎪⎪⎪⎪⎪⎨
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(2.1)
Estas ecuaciones rigen el ﬂujo de una capa de ﬂuido homogéneo con densidad cons-
tante ρ en un dominio bidimensional D ⊂ R2, donde la primera ecuación representa la
conservación de la masa y las otras dos ecuaciones la conservación de momento en las
direcciones x e y, respectivamente. En estas ecuaciones, el parámetro H(x) representa
la función profundidad medida a partir de un nivel de referencia dado, en general el
nivel medio de la superﬁcie del mar; g es la gravedad; qx(x, t) y qy(x, t) representan
los ﬂujos de masa en la dirección x e y, respectivamente, y h(x, t) es el espesor de la
capa de agua. Estas cantidades están relacionadas con la velocidad vertical promediada
(ux(x, t), uy(x, t)) mediante las expresiones:
qx(x, t) = ux(x, t)h(x, t) y qy(x, t) = uy(x, t)h(x, t).
Los términos Sx y Sy parametrizan la fricción con el fondo, los efectos de la acción del
viento y, eventualmente, los términos de Coriolis. Nosotros consideraremos solamente
los dos primeros efectos, es decir, S = Sf + Sw.
El término de fricción con el fondo, Sf = (Sfx , Sfy), viene parametrizado de la forma
Sfx = g hM
2‖u‖ux
h4/3
, Sfy = g hM
2‖u‖uy
h4/3
, (2.2)
donde M es el coeﬁciente de Gauckler-Manning y ‖u‖ =√u2x + u2y.
El término de arrastre en superﬁcie del viento se parametriza como:
Sw = γ10 v‖v‖, (2.3)
donde v es la velocidad del viento 10 metros por encima de la superﬁcie del agua y γ10
es un coeﬁciente que viene dado por:
γ10 = ρaire(0, 75 + 0, 067‖v‖)10−3,
siendo ρaire la densidad del aire (que se toma 1, 28 kg/m3).
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2.8.2.2. Condiciones de contorno. Imposición de mareas
En las fronteras abiertas del dominio de cálculo se imponen condiciones de contorno
que simulan la elevación de la superﬁcie del mar debido al efecto de las mareas. Para
ello, en este trabajo, se han considerado las 4 componentes principales de la marea,
imponiéndose las dos componentes semidiurnas M2 y S2, y las diurnas O1 y K1. Esta
condición se impone en los puntos de las fronteras abiertas como la elevación o depresión
de la superﬁcie del mar sobre su posición media, es decir:
h(xB, yB, t) = h¯B −
4∑
n=1
An(xB, yB)cos(ωnt− an(xB, yB)).
En esta expresión, (xB, yB) representa un punto en la frontera abierta del domino
de cálculo. An(xB, yB) y an(xB, yB) son las amplitudes y fases de la componente n
de marea y ωn su frecuencia en el punto de la frontera considerado y, ﬁnalmente, h¯B
es el espesor de la columna de agua para la solución estacionaria. La fase total an se
descompone en fase de Greenwich gn y argumento astronómico Vn(t0) como:
an = gn + Vn(t0).
Las amplitudes, frecuencias y la fase de Greenwich se han obtenido de la aplicación
FES2004 (Lyard et al. (2006)). Los argumentos astronómicos deben darse de forma
que la imposición del forzamiento de mareas se corresponda al inicio de la simulación
con una fecha dada, ﬁjada en función de otros datos observados de los que se disponga,
por ejemplo vientos, para situar la simulación en un tiempo inicial determinado. En
las simulaciones realizadas los argumentos astronómicos se han elegido de forma que
se correspondieran con las fechas del 14 de febrero de 2003 y 1 de octubre de 2003,
de acuerdo con las observaciones de forzamiento atmosférico (vientos) que se iban a
utilizar.
2.8.2.3. Condiciones de contorno en superﬁcie. Imposición de vientos
La imposición de vientos en la superﬁcie del mar como una fuerza de arrastre se
ha hecho considerando vientos variables en tiempo pero constantes en espacio. Los
datos de viento vienen dados, generalmente de forma diaria, es por ello que para evitar
transiciones bruscas de un dato diario al siguiente se realiza una simple interpolación
lineal que suaviza el paso de un valor al otro.
Los vientos que se han impuesto en el modelo se han derivado de los datos ob-
servados de la estación WANA ubicada frente al Río Adra (Fig. 2.1) pertenecientes
a Puertos del Estado, como indicamos en la Sección 2.1.3. De esta serie de datos, se
seleccionaron dos periodos con condiciones de viento opuestas: a) un periodo de 61 días
donde prevalecen los vientos de levante, comenzando el 14 de febrero de 2003 y b) un
periodo de 60 días donde dominan los vientos de poniente, empezando el 1 de octubre
de 2003 (Fig. 2.24). Dentro de cada periodo, nos centramos en las condiciones hidrodi-
námicas relacionadas con eventos de tormentas de alta energía (vientos con velocidades
mayores de 6m/s).
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Figura 2.24: Datos de viento procedentes de Puertos del Estado impuestos en el modelo
numérico como forzamiento sobre la superﬁcie del mar. Se han considerando dos perio-
dos con vientos dominantes de direcciones opuestas (a la izquierda, periodo con vientos
dominantes de levante; a la derecha periodo con vientos dominantes de poniente). Los
segmentos pequeños indican la dirección del viento.
2.8.2.4. Condición inicial
En general todas las simulaciones numéricas se inicializan desde un mar en calma,
con velocidad nula en todo el dominio y elevación de la superﬁcie del mar constan-
te e igual a la superﬁcie media del mar. Esto hace que tengamos que desechar las
primeras horas de simulación, hasta que las condiciones de contorno, en particular el
forzamiento de marea y ,en menor medida, el forzamiento atmosférico, se convierten
en los mecanismos que producen el movimiento del agua.
2.8.2.5. Formulario
Todos los experimentos numéricos que aparecen en esta memoria se han realizado
en la Plataforma Web de Supercomputación HySEA. Para la ejecución de cada ensayo
numérico es necesario rellenar un formulario (Fig. 2.25) donde se recogen los datos
necesarios para realizar la simulación. Entre los datos generales que debemos suminis-
trar en este formulario están el nombre del ﬁchero donde se guardan los resultados, el
mallado y el ﬁchero de batimetría, el paso de tiempo y el tiempo total de integración,
así como el número de procesadores que se utilizan (16 en este caso). A continuación,
hay que determinar las condiciones iniciales y de contorno, ya sea mediante funciones
matemáticas, ya sea mediante ﬁcheros de datos. En este caso, las condiciones iniciales
que corresponden a un mar en reposo se dan mediante expresiones analíticas triviales
y los datos para las condiciones de contorno mediante ﬁcheros (ﬁcheros con datos de
viento y de marea). Además debe indicarse qué tipo de condición de contorno se impone
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en cada una de las fronteras de mar abierto y costa.
Figura 2.25: Formulario de datos para el modelo hidrodinámico 2D de una capa.
2.8.2.6. Visualización
En la Figura 2.26, se muestra uno de los módulos de visualización y postprocesado
de la plataforma HySEA, utilizado para representar el campo de velocidades para la
corriente, así como su módulo, en las simulaciones numéricas realizadas. La utilidad
WebPlot 2D de la plataforma permite además la realización de animaciones 2D de los
resultados numéricos, ya sea en todo el dominio de cálculo o en una región seleccionada.
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Figura 2.26: Módulo de visualización y postprocesado de la Plataforma HySEA. En
ella se observa la simulación de la velocidad media de la corriente durante condiciones
de levante en el tiempo T=27543000 s (tras 318 días, 18 horas y 50min de simulación).
2.8.3. Modelos de ﬂujos hiperpicnales
En la simulación de ﬂujos hiperpicnales se utilizan, generalmente, modelos pro-
mediados por capas (Chu et al. (1979); Parker et al. (1986); García y Parker (1993);
Bradford y Katopodes (1999); Kubo y Nakajima (2002); Kubo (2004); Khan et al.
(2005)), los cuales suponen que el sedimento contenido en la capa de turbidez está
compuesto por ns ≥ 1 tipos de materiales, cada uno de ellos caracterizados por un
tamaño de grano, Di (diámetro), y una densidad constante, ρj, para j = 1, . . . , ns.
Estas distintas especies del sedimento son transportadas por el agua del río, que tiene
una densidad ρ0. Cuando el río llega al mar esta capa de agua y sedimentos penetra
en él y se hunde en sus aguas, de densidad ρw, generando una corriente de turbidez
(Figura 2.27).
Los modelos presentados en los trabajos arriba mencionados se pueden escribir bajo
la siguiente formulación general:
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Figura 2.27: Esquema de un ﬂujo hiperpicnal.
⎧⎪⎪⎪⎪⎪⎪⎪⎪⎪⎨
⎪⎪⎪⎪⎪⎪⎪⎪⎪⎩
∂th + ∂x(hu) = φη,
∂t(hu) + ∂x
(
hu2 + gRc
h2
2
)
= g (R0 + Rc)h∂xH + τ,
∂t(h cj) + ∂x(hu cj) = φ
j
b, para j = 1, . . . , ns
∂t(b pj) = −φjb, para j = 1, . . . , ns
∂tH = ξφb.
(2.4)
donde h es el espesor de la lengua turbida; u su velocidad promediada en profundidad;
cj para j = 1, . . . , ns representa las concentraciones promediadas verticalmente para
cada una de los tipos de materiales en la capa y pj para j = 1, . . . , ns es la fracción
volumétrica de la especie de sedimento j en el lecho marino, b es el espesor de la capa
de sedimentos erosionables y H es la profundidad del fondo a partir de un nivel de
referencia ﬁjado, por ejemplo, el nivel medio del mar (Fig. 2.27). Por último,
Rj =
ρj − ρ0
ρ0
, para j = 1, . . . , ns; y Rc =
ns∑
j=1
Rjcj. (2.5)
El término fuente φη representa la cantidad de agua del mar que penetra y se mezcla
mediante procesos turbulentos con de la pluma de sedimentos.
El ﬂujo de sedimentos con el fondo marino de la especie j viene dado a partir de
las tasas de depósito (F jd ) y erosión (F
j
e ) por
φjb = F
j
e − F jd , siendo φb =
ns∑
j=1
φjb. (2.6)
Denotamos por ξ = 1/(1 − γ), siendo γ la porosidad de la capa de sedimento
depositada en el fondo. Finalmente, τ representa el término de fricción.
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En el sistema (2.4) la primera ecuación representa la conservación de la masa de
ﬂuido en la capa de turbidez, la segunda ecuación es la conservación del momento, las
ns ecuaciones en las expresiones tercera y cuarta recogen la conservación de la masa
para cada una de las especies de sedimento en la capa de turbidez, por un lado, y en
el fondo erosionable, por otro y, ﬁnalmente, la última ecuación representa la evolución
de la forma del fondo debido a los efectos del depósito y erosión de sedimentos.
Las diferencias entre los distintos modelos mencionados anteriormente se basan
en las leyes de erosión y depósito, así como los términos de entrada de agua y/o
fricción. Más adelante mostraremos cuales han sido las elecciones en el modelo que
hemos utilizado.
2.8.3.1. Mejoras a los modelos existentes
Siguiendo el trabajo de Morales et al. (2009), que se ha llevado a cabo al igual que
el presente trabajo de tesis en el seno del proyecto MOSAICO, se propone introdu-
cir algunas mejoras a los modelos de corrientes hiperpicnales descritos en la sección
anterior, para su utilización en los problemas que se nos han planteado.
En primer lugar trataremos de poner en evidencia algunos procesos que no se reco-
gen en dichos modelos, estos son los siguientes:
1. En primer lugar, en ausencia de entrada de agua en la capa de turbidez, la masa
de agua dulce debe conservarse.
Observemos que si denotamos por c0 la concentración de agua dulce en la pluma y
por c la suma de todas las fracciones de sedimento, entonces se veriﬁca la relación
c0 = 1− c y de (2.4) se obtiene que
∂t(c0h) + ∂x(c0hu) = φη − φb. (2.7)
Esto signiﬁca que los efectos de erosión y depósito cambian la masa de agua
dulce, mientras que debe resultar evidente que, en ausencia de entrada de agua,
es decir si φη = 0, la cantidad de agua dulce debe conservarse. Morales et al.
(2009) pusieron en evidencia este comportamiento.
2. En segundo lugar, el depósito, la erosión y la entrada de agua en la capa deberían
tener un efecto en la ecuación de momento. Este efecto no se tiene en cuenta.
En Morales et al. (2009) se comprueba como los términos relacionados con la
erosión/depósito y entrada de agua en la capa aparecen de forma natural en la
ecuación de momento.
3. En tercer lugar, se observa que la densidad del ﬂuido ambiente ρw no aparece
explícitamente en las ecuaciones, por tanto el modelo es solamemente aplicable
cuando ρw ≈ ρ0. La densidad del ﬂuido ambiente debería tenerse en cuenta de
forma que el modelo pudiera simular tanto una pluma que se hunde en un océano
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como una corriente subaérea, como para tener en cuenta el efecto de la diferencia
entre estas densidades.
4. En cuarto y último lugar, se aprecia que el transporte de partículas en el fondo
debido a la velocidad de la corriente tampoco era tenida en cuenta. Además de
los ﬂujos de erosión y depósito, el trasporte de partículas en el fondo puede ser
relevante y por tanto resulta interesante que esté recogido por las ecuaciones del
modelo. Es por ello que en Morales et al. (2009) se añade un término a la ecuación
que modela el espesor de la capa de sedimentos depositados en el fondo para tener
en cuenta este proceso.
Teniendo estas consideraciones en cuenta, en Morales et al. (2009), se deduce un
modelo de corrientes hiperpicnales que intenta resolver las deﬁciencias de modelos ante-
riores. Este modelo se obtiene promediando las ecuaciones de Navier-Stokes y haciendo
uso de diversas hipótesis simpliﬁcadoras como son la aproximación de Boussinesq, la
hipótesis de “techo rígido"(rigid lid) para el ﬂuido ambiente (superﬁcie del mar en nues-
tro caso) y las hipótesis de shallow water. Las ecuaciones resultantes deben integrarse
verticalmente, obteniéndose así el siguiente sistema de ecuaciones:
⎧⎪⎪⎪⎪⎪⎪⎪⎪⎪⎪⎪⎪⎪⎪⎪⎪⎪⎪⎪⎪⎨
⎪⎪⎪⎪⎪⎪⎪⎪⎪⎪⎪⎪⎪⎪⎪⎪⎪⎪⎪⎪⎩
∂th + ∂x(hu) = Ewu +
ns∑
j=1
vsj(pjEsj − cbj),
∂t(hu) + ∂x
(
hu2 + g (R0 + Rc)
h2
2
)
= g (R0 + Rc)h∂xH
+Ewu
2 +
u
2
ns∑
j=1
vsj(pjEsj − cbj)− (1 + α)cD|u|u,
∂t(h cj) + ∂x(hu cj) = vsj(pjEsj − cbj), para j = 1, . . . , ns
∂t(b pj) = −vsj(pjEsj − cbj), para j = 1, . . . , ns
∂tH − ξ∂xqb = ξ
ns∑
j=1
vsj(pjEsj − cbj);
(2.8)
donde
R0 =
ρ0 − ρw
ρ0
. (2.9)
Veamos, ﬁnalmente, como las ecuaciones del nuevo modelo (2.8) tienen en cuenta
aquellos efectos que faltaban en modelos anteriores:
De (2.8) se tiene que
∂t(c0h) + ∂x(c0hu) = φη, (2.10)
donde c0 = 1− c es la concentración de agua dulce. Por tanto, si no hay entrada
de agua del mar en la capa de turbidez, la cantidad de agua en ella permanece
constante.
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El término de presión gR0h2/2 en la segunda ecuación permite tener en cuenta
tanto corrientes de turbidez en el mar (R0 ≈ 0) como corrientes en medio aéreo
(R0 ≈ 1).
Se tienen en cuenta los efectos de la erosión/deposición y entrada de agua en la
ecuación de conservación de momento.
Se incluye el transporte sólido de partículas en el fondo mediante un ﬂujo de
transporte sólido qb.
2.8.3.2. Leyes empíricas utilizadas
Las parametrizaciones utilizadas para representar los téminos fuente (φη y φb) han
sido las propuestas por Parker et al. (1986), Kubo y Nakajima (2002) y Khan et al.
(2005), donde la cantidad φη de agua marina que penetra y se mezcla por turbulencia
con la corrientes de turbidez puede parametrizarse como:
φη = Ewu, (2.11)
donde el coeﬁciente de entrada de agua, Ew, viene dado por la ley empírica:
Ew =
0, 00153
0, 0204 + Ri
, (2.12)
donde el número de Richardson, Ri se deﬁne como:
Ri =
Rcgh
u2
. (2.13)
La tasa de depósito viene dada por el producto entre la velocidad de depósito del
sedimento, vsj (que calcularmos haciendo uso de una relación empírica introducida por
Dietrich (1982)), y la fracción de la concentración del sedimento en suspensión cerca del
fondo, cbj . Cuando se tienen varios tipos de materiales, es la suma de estos productos
la que se utiliza como tasa neta de depósito, es decir,
Fd =
ns∑
j=1
F jd , siendo F
j
d = vsjcbj . (2.14)
Es posible encontrar en la literatura diferentes expresiones para determinar la con-
centración cerca del fondo. En García (1993) o Altinaker et al. (1996), cbj se toma
como la mitad de la concentración total promediada cb, mientras que en Khan et al.
(2005) o Bradford y Katopodes (1999) se propone la siguiente ley:
cbj
cj
= 0, 4
(
Dj
Dsg
)1,64
+ 1, 64, (2.15)
donde Dj es el tamaño característico del sedimento j y Dsg denota la media geométrica
de los tamaños medios de los tipos de materiales que constituyen la mezcla.
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La tasa de entrada de sedimentos del fondo (erosión) está dada por:
F je = vsjpjEsj , (2.16)
donde pj representa la fracción volumétrica del sedimento j-ésimo en el fondo, que
puede ser cosntante o que puede expresarse como una función del tiempo como en
Bradford y Katopodes(1999). El coeﬁciente de entrada de sedimentos, Esj , viene dado
por la expresión propuesta por García y Parker (1993) ,
Esj =
1, 3 · 10−7Z5j
1 + 4, 3 · 10−7Z5j
, (2.17)
donde
Zj = α1
√
cD|u|
vsj
R α2pj , (2.18)
y
Rpj =
√
RjgDjDj
ν
(2.19)
es el número de Reynolds de las partículas, con ν la viscosidad cinemática. Los paráme-
tros (α1, α2) toman los valores (1, 0′6) para Rpj > 2′36 y (0′586, 1′23) para Rpj ≤ 2′36.
Queremos hacer notar de nuevo que ésta no es la única expresión que pretende describir
la física de este proceso. Existen diversas variantes que parametrizan F je (Bradford y
Katopodes, 1999; Kubo y Nakajima, 2002 y Kubo, 2004).
El término de fricción, τ , se parametriza en función de la velocidad como:
τ = −(1 + α)cD|u|u. (2.20)
donde cD es el coeﬁciente de rozamiento con el fondo, que varía entre 0, 002 y 0, 05
dependiendo del tipo de ﬂujo y α es la razón entre la fuerza de rozamiento en la
superﬁcie superior del ﬂujo y la fuerza de rozamiento de éste con el fondo.
2.8.3.3. Flujo de arrastre del fondo
El transporte de partículas por el fondo debido a la velocidad de la corriente viene
representado por el producto ξqb, donde qb representa el ﬂlujo de transporte sólido, que
depende de la velocidad del ﬂuido u, qb = qb(h, hu). En la literatura se han propuesto
diversas fórmulas para la parametrización del ﬂujo de transporte sólido en el fondo
(Meyer-Peter y Müller, 1948; Gras, 1981; Nielsen, 1992, entre otros). La más simple de
todas corresponde al modelo de Grass (1981):
qb = Agu|u|mg−1, 1 ≤ mg ≤ 4, (2.21)
donde Ag es una constante que representa los efectos debidos al tamaño de grano y la
viscosidad cinemática y que se determina normalmente mediante estudios experimen-
tales. Generalmente mg se toma igual a 3.
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Esta sencilla parametrización tiene la ventaja de facilitar la obtención y demostra-
ción de resultados teóricos (Morales et al., 2009), algo que puede resultar mucho más
difícil o incluso imposible para otro tipo de parametrizaciones más soﬁsticadas.
No obstante, el modelo de Grass tiene la desventaja de que el movimiento de las
partículas empieza instantáneamente en cuanto la velocidad u es distinta de cero. Esto
no suele ocurrir así en la realidad, donde el ﬂuido debe llevar una velocidad mínima
que consiga romper la cohesión entre las partículas para empezar el movimiento. Para
poder tener en cuenta este tipo de efectos, se deben considerar otras parametrizaciones
que suelen estar basadas en un coeﬁciente llamado esfuerzo de cizalla o shear stress
que viene dado por:
τb = ρwghSf , (2.22)
donde ρw es la densidad del ﬂuido y Sf puede deﬁnirse de distintas formas según
consideremos una ley de tipo Darcy-Weissbach
Sf =
fu|u|
8gh
, (2.23)
o una ley tipo Manning
Sf =
M2u|u|
h4/3
, (2.24)
siendo f y M constantes que dependerán del tipo de partículas que consideremos.
Con frecuencia suele tomarse el llamado parámetro de Shields, que es un coeﬁciente
adimensional dado por
τ b =
τb
(ρs − ρw)g ds , (2.25)
siendo ρs la densidad de las partículas y ds su diámetro medio.
Se puede deﬁnir entonces un ﬂujo de transporte sólido según la fórmula
qb = sgn(u) Φ
√(
ρs
ρw
− 1
)
g d3s (2.26)
siendo Φ una función que dependerá del parámetro de Shields y que variará según los
distintos modelos que consideremos. Además, Φ tendrá la propiedad de ser 0 siempre
que el coeﬁciente de Shields no supere un cierto umbral crítico τ cr. Entre los ﬂujos más
conocidos tenemos:
Meyer-Peter & Müller (1948):
Φ = 8(|τ b | − τ cr)3/2+ (2.27)
Nielsen (1992):
Φ = 12
√
|τ b |(|τ b | − τ cr)+ (2.28)
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Fernández Luque y Van Beek (1976):
Φ = 5, 7(|τ b | − τ cr)3/2+
Ribberink (1987):
Φ = 11(|τ b | − τ cr)1,65+ (2.29)
Ahora bien, todos los modelos anteriores presentan dos defectos:
qb sólo depende de las variables hidrodinámicas h y u. Esto puede provocar pro-
blemas en la conservación de la masa del sedimento. Por ejemplo en situaciones
donde el sedimento que se mueve queda aislado en el interior del dominio.
Los efectos gravitatorios no se tienen en cuenta. Una forma característica con-
secuencia del ﬂujo de arrastre es la formación de ondas sedimentarias. Así, las
partículas suben pendiente arriba arrastradas por el ﬂuido hasta que llegan al
frente de la onda para luego caer. Pero no es esto lo que se observa en las simula-
ciones numéricas, donde un frente vertical se aprecia en el frente de la onda (Fig.
2.28) debido a la ausencia de estos efectos gravitatorios.
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Figura 2.28: Perﬁl esperado en la formación de una onda (izquierda) y perﬁl obtenido
en las simulaciones numéricas (derecha).
Estos problemas han sido estudiados en Morales et al. (2010). En las simulaciones
numéricas que presentamos en este trabajo se ha optado por no considerar este término
del ﬂujo de arrastre. Suponemos la simpliﬁcación por la cual estos efectos quedan
incluidos en los fenómenos de erosión y depósito parametrizados por el modelo. Una
futura línea de trabajo consistirá en el estudio y análisis de la inﬂuencia sobre los
resultados numéricos que se obtengan de la inclusión de este tipo de fenómenos de
forma independiente en el modelo.
2.8.3.4. Inclusión de un fondo no erosionable
Normalmente el fondo está formado por una ﬁna capa de sedimentos que pueden
ser erosionados o transportados por la pluma y que se sitúan sobre un fondo compacto
que no se puede erosionar. En dicho caso, debe darse una función, M0(x), que nos
determine la posición de ese fondo no erosionable (Fig. 2.29). Además, en determinadas
situaciones, una parte del sedimento depositado puede solidiﬁcarse y entrar a formar
parte del fondo no erosionable, en tal caso, M0 variaría con el tiempo.
En estos casos, los términos fuente (φjb)
n = vsj(p
n
j E
n
sj
− cnbj) deben limitarse de tal
forma que la cantidad de sedimento erosionado no supere nunca la masa total de la
capa de sedimentos.
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Figura 2.29: Esquema de un ﬂujo hiperpicnal sobre un fondo no erosionable.
2.8.3.5. Nuestras aportaciones
En el desarrollo de esta tesis doctoral, se propone introducir algunas aportacio-
nes a los modelos de corrientes hiperpicnales descritos en la sección anterior, para su
utilización en los problemas que se nos han planteado.
2.8.3.5.1. Parametrización del término de fricción. En los modelos de co-
rrientes de turbidez que hemos considerado y los que se encuentran en la bibliografía,
el término de fricción se parametriza como presentábanos en la expresión (2.20):
τ = −(1 + α) cD |u|u. (2.30)
donde el término cD|u|u parametriza la fricción de la capa de turbidez con el fondo
y la contribución α cD|u|u representa la fricción entre ﬂuidos (lengua túrbida y ﬂuido
ambiente), siendo α la razón entre estas dos términos de rozamiento.
Este tipo de parametrizaciones se ha mostrado inadecuada para el caso de los mo-
delos de corrientes de turbidez cuando se aplican a ejemplos que pretenden emular la
realidad, a pesar de haber proporcionado resultados adecuados en problemas test en
geometrías reducidas o al ser comparados sus resultados con experimentos de labora-
torio. Es por ello que en este trabajo proponemos separar estas dos parametrizaciones
y tratarlas de forma independiente considerando diferentes expresiones para cada una
de ellas.
Fricción con el fondo. Para la parametrización de la fricción con el fondo se
considera la siguiente expresión de tipo Manning análoga a la que se utiliza en el modelo
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hidrodinámico:
τf = −g h M
2
h
4
3
|u|u. (2.31)
Fricción entre ﬂuidos. Para parametrizar la fricción entre capas consideraremos
la siguiente expresión:
τi = − α(h1)h
r h1 + h
|u|u. (2.32)
donde h1 = ma´x{H − (zb + h), 0} es el espesor de la capa del ﬂuido ambiente, h es el
espesor de la capa de turbidez, r =
ρw
ρm
es la razón de densidades entre ρw, la densidad
del agua de la cuenca receptora, y ρm, densidad del ﬂujo turbídico calculada como el
promedio
ρm = ρ0(1− Σcj) + Σcj ρj (2.33)
donde recordemos que ρ0 es la densidad del agua del río y cj para j = 1, . . . , ns son
las concentraciones volumétricas promediadas verticalmente para la j-ésima especie de
sedimento cuya densidad constante es ρj.
Por último, α(h1) modula la intensidad del fricción en función del espesor de la
capa de ﬂuido superﬁcial, entre un valor mínimo de fricción, α0, que tomamos igual a
0,001 y un valor máximo, αs, que tomamos igual a 0,015. La expresión analítica que
hemos considerado para esta función, es una combinación lineal convexa de estos dos
valores dada por:
α(h1) = (α0 (1− g(χ)) + αs g(χ)) h1, (2.34)
donde
g(χ) =
(
χ (1 + χ)
1 + χ2
)n
con χ =
⎧⎨
⎩
h1
HR
si h1 ≤ HR
1 si h1 > HR
(2.35)
donde HR es una profundidad de referencia que hemos tomado igual a 30 metros y
n = 2.
Ley de erosión La expresión de la ley de erosión que proponemos utilizar es
formalmente igual a la que hemos descrito en (2.16) donde en la expresión para Zj el
coeﬁciente de fricción CD se sustituye por la función:
CD(h) = g
M2
h1/3
(2.36)
con lo cual la expresión para Zj viene dada por:
Zj = α1
√
g M
2
h1/3
|u|
vsj
R α2pj , (2.37)
102 Metodología
2.8.3.6. Simulaciones realizadas para el desarrollo de este estudio
Los objetivos alcanzados y los resultados obtenidos a lo largo de este trabajo de
modelado matemático y simulación numérica que presentamos han debido superar di-
versas etapas hasta llegar a las simulaciones ﬁnales que aquí se presentan. En primer
lugar hubo que evaluar las eventuales bondades y deﬁciencias de los modelos hiper-
picnales de los que disponíamos. Esto requirió la realización de un gran número de
experimentos numéricos, cuya ﬁnalidad era la de determinar las razones por las cuales
los resultados obtenidos en geometrías reales no eran satisfactorios y qué procesos pare-
cían no estar adecuadamente parametrizados. Una vez que se determinó lo inadecuado
de la parametrización para la fricción, hubo que proponer e implementar parametriza-
ciones alternativas y, posteriormente, evaluar su eﬁciencia y la validez de los resultados
numéricos obtenidos. Por último hubo que realizar toda una serie de experimentos nu-
méricos sobre los que fundamentar los resultados y conclusiones de este estudio, sobre
diferentes perﬁles, teóricos y reales, y para diferentes ﬂujos de diversa intensidad y
constantes o variables en tiempo. Así pues, ﬁnalmente han sido 82 las simulaciones
de ﬂujos hiperpicnales de 8 días de duración las que incluiremos para su análisis y de
las cuales extraeremos diversas conclusiones. En la Tabla 2.3 se recogen los principales
parámetros utilizados en todas las simulaciones.
PARAMETROS UTILIZADOS
Nº de especies de sedimento utilizadas 3
Porcentanje de cada especie 33%
Densidad del agua del mar (kg/m3) 1.020
Densidad del agua en la lengua túrbida (kg/m3) 1.028
Coeﬁciente de fricción (Nº de Manning, Mn) 0, 02
Coeﬁciente α0 de fricción 0, 001
Coeﬁciente αs 0, 015
Profundidad de referencia HR 30
Umbral de concentración 10−3
Porosidad del fondo 0, 0
Viscosidad del agua 3, 6 · 10−6
Nº de sedimentos en suspensión 3
Sedimento 1 (Sed1)
Diámetro medio Sed1 (mm) 0, 0004
Densidad Sed1 (kg/m3) 1.930
Velocidad de sedimentación Sed1 (m/s) 0, 02738
Sedimento 2 (Sed2)
Diámetro medio Sed2 (mm) 0, 00035
Densidad Sed2 (kg/m3) 1.922
Velocidad de sedimentación Sed2 (m/s) 0, 022597
Sedimento 3 (Sed3)
Diámetro medio Sed3 (mm) 0, 0003
Densidad Sed3 (kg/m3) 1.900
Velocidad de sedimentación Sed3 (m/s) 0, 017755
Tabla 2.3: Parámetros utilizados en las simulaciones de modelos de ﬂujos hiperpicnales.
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Todas las simulaciones se han realizado durante un periodo de tiempo de 8 días, y
se han llevado a cabo con dos tipos de ﬂujos principales:
1. Flujo constante: Este ﬂujo está caracterizado por un ﬂujo o caudal continuo de
igual intensidad durante el tiempo total de integración. Los caudales utilizados:
0,05; 0,1; 0,2; 0,25; 0,3; 0,4; 0,45; 0,5; 0,6; 0,7; 0,8; 0,9 y 1m2/s. En principio
se ﬁjaron caudales que variaban 0, 1m2/s, introduciendo posteriormente caudales
intermedios para buscar el caudal crítico en el que aparecen las ondulaciones de
sedimento del fondo marino.
2. Flujo variable: El ﬂujo variable en tiempo que se ha impuesto se caracteriza por
tener cada 24 horas dos máximos y dos mínimos (Fig. 2.30) con una diferencia de
caudal de 0, 6m2/s entre ellos y siendo el ﬂujo máximo de 0, 8m2/s y el mínimo
de 0, 2m2/s.
Figura 2.30: Tipo de ﬂujo-caudal variable utilizado para las simulaciones de modelos de ﬂujos
hiperpicnales. En la ﬁgura se muestran dos periodos de 24 horas.
Debido a la integración en la dimensión que deﬁne la anchura del río en su
desembocadura para las variables del modelo de ﬂujo hiperpicnal utilizado, esto
hace que las unidades que hay que dar para el ﬂujo o caudal en el modelo son
de m2/s. Estos valores deben multiplicarse por la anchura del cauce (m), para
obtener los valores en m3/s. Se han realizado simulaciones en igual número a las
que presentamos para otros 4 tipos de ﬂujos variables que no presentaremos aquí,
con otros valores máximos y mínimos, diferente frecuencia y perﬁles de caudal
suavizados.
Por otro lado, las simulaciones tanto para el ﬂujo continuo, como para el ﬂujo
discontinuo se han realizado utilizando tres tipos de perﬁles batimétricos (Fig. 2.31):
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Figura 2.31: Perﬁles batimétricos utilizados para las distintas simulaciones de modelos de ﬂujos
hiperpicnales. A. Perﬁl lineal con pendiente variable, en el que se muestras las diferentes pendientes
utilizadas; B. Perﬁl con geometría suavizada y, C. Perﬁles reales asociados al Río Adra. En el mapa
se muestra la posición de los mismos.
1. Perﬁl lineal con pendiente variable: Esta simulación se ha realizado con un perﬁl
batimétrico teórico con una longitud de 6 km, en el cual la pendiente se ha varia-
do en cada uno de los casos simulados hasta los 1.500m de distancia, a partir de
aquí, en todos los casos la pendiente es la misma (0,3◦)(Fig. 2.31-A). Ésta es la
pendiente de la unidad sísmica en la que ya comienzan a observarse la formación
de las ondulaciones del fondo marino, en los perﬁles sísmicos de muy alta reso-
lución del prodelta del Adra. Las pendientes utilizadas para los diferentes casos
han sido: 0,3◦; 0,5◦; 1◦; 1,5◦; 2◦y 2,5◦, pendientes similares a las obtenidas en los
prodeltas.
2. Perﬁl con geometría suavizada: Se trata de un perﬁl sigmoidal teórico sin ondu-
laciones iniciales (Fig. 2.31-B).
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3. Perﬁles reales del Río Adra: Para estos se han utilizado dos perﬁles batimétricos
reales asociados al Río Adra, obtenidos a partir de los datos batimétricos adqui-
ridos con ecosonda multihaz. Uno de ellos se ha trazado frente al cauce antiguo
del río y el otro, frente a su cauce actual (Fig. 2.31-C).
En resumen, se han realizado un total de 82 simulaciones, las cuales se pueden ver
resumidas en la Tabla 2.4 y más detalladamente en las tablas y ﬁguras del Anexo B.
SIMULACIONES FLUJOS HIPERPICNALES
A. Perﬁl lineal con pendiente variable (total de 54 simulaciones)
Flujo constante 48 simulaciones con las diferentes pendientes
y diferentes caudales continuos
Flujo variable 6 simulaciones con las diferentes pendientes
y el mismo ﬂujo discontinuo
B. Perﬁl con geometría suavizada (total de 10 simulaciones)
Flujo constante 9 simulaciones con diferentes caudales continuos
Flujo variable 1 simulación con el ﬂujo discontinuo
C. Perﬁles reales del Río Adra (total de 18 simulaciones)
C.1. Perﬁl cauce antiguo del Río Adra (10 simulaciones)
Flujo constante 9 simulaciones con diferentes caudales continuos
Flujo variable 1 simulación con el ﬂujo discontinuo
C.2. Perﬁl cauce actual del Río Adra (8 simulaciones)
Flujo constante 7 simulaciones con diferentes caudales continuos
Flujo variable 1 simulación con el ﬂujo discontinuo
Tabla 2.4: Resumen de las simulaciones realizadas utilizando los modelos de ﬂujos hiperpic-
nales.
2.8.4. Tensión tangencial en el fondo
A partir de los datos de velocidades medias en la columna de agua, obtenidos a
través del modelo hidrodinámico anteriormente descrito, se ha calculado la tensión
tangencial del fondo (τ0, bed shear stress) usando la fórmula propuesta por Soulsby
(1997):
τ0 = ρu
2
∗
El valor de la densidad de agua de mar (ρ) es igual a 1.027 kg/m3 y la velocidad de
fricción (u∗) está deﬁnida como:
u∗ = 0, 121
(
d50
z
)1/7
uz
En esta expresión d50 es la mediana del tamaño de grano de las muestras de sedimento
utilizadas, z es la altura sobre el fondo del mar (equivalente a 1 m en este estudio) y
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uz es la velocidad media a una altura z del fondo, deﬁnida por Soulsby (1997) como:
u(z) =
(
z
0, 32h
)1/7
u¯, para 0 < z < 0, 5h
donde u¯ es la velocidad media de la corriente obtenida a partir del modelo hidrodiná-
mico y h la profundidad.
Parte II
RESULTADOS

Capítulo 3
Los depósitos deltaicos del Sureste de
la Península Ibérica
3.1. Introducción
Los depósitos deltaicos descritos en este estudio se encuentran fuertemente liga-
dos a los ríos y ramblas más representativos situados entre las localidades de Torrox
(Málaga) y Adra (Almería). La morfología de estos depósitos está muy inﬂuenciada,
entre otros factores, por las características de la cuenca de drenaje. Cerca de la desem-
bocadura del río se produce una disminución brusca de la velocidad del ﬂujo, dando
lugar a la sedimentación de parte de la carga de sedimento que transporta la corriente,
formando la parte emergida del depósito deltaico. Por otro lado, el resto de la carga
de sedimento es transportada mar adentro y depositada en la plataforma continental
donde se desarrolla la parte sumergida del depósito deltaico.
Este capítulo abordarán los siguientes aspectos: a) El estudio morfosedimentario de
la parte emergida y sumergida de los depósitos deltaicos y b) La descripción morfológica
de los tipos morfológicos menores ubicados en los prodeltas.
3.2. Morfología de los depósitos deltaicos
Se han identiﬁcado un total de 14 depósitos deltaicos ubicados en la zona de es-
tudio. Estos depósitos están limitados hacia tierra por la curva de nivel de los 50m,
aproximadamente, y se desarrollan mar adentro, generalmente, hasta la isóbata de 60m
de profundidad, llegando alguno de ellos incluso hasta el borde de la plataforma conti-
nental a 108m de profundidad (Fig. 3.1). Para su descripción, el área de estudio se ha
dividido en dos sectores (occidental y oriental) separados por el Cañón de Carchuna
(Fig. 3.1). En el sector occidental se localizan los sistemas deltaicos asociados a los ríos
Güí, Torrox, Chíllar, Jate, Seco, Verde y Guadalfeo, mientras que el sector oriental se
encuentran los vinculados a las ramblas de Gualchos (depósito oriental y occidental),
Haza de Trigo, Albuñol, Huarea y al Río Adra (depósito oriental y occidental) (Fig.
3.1).
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Figura 3.1: Depósitos deltaicos descritos en la zona de estudio. Se muestra la relación entre la parte
emergida (llanura deltaica) y la parte sumergida (prodelta) de los depósitos, así como el porcentaje
de ambas representado en gráﬁcos circulares. La variación en las dimensiones de las llanuras deltaicas
y de los prodeltas se presenta en gradación de colores. La nomenclatura en rojo hace referencia al
nombre asignado a cada depósito.
El estudio morfológico de estos depósitos muestra la presencia de dos partes cla-
ramente diferenciadas: a) una parte emergida, a la que se le ha denominado llanura
deltaica desarrollada en el onshore o zona terrestre y b) una parte sumergida o prodel-
ta, que se extiende en el oﬀshore o zona marina. Dichas partes se encuentran limitadas
por la línea de costa (Fig. 3.2).
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Figura 3.2: Esquema de las partes que componen los depósitos deltaicos. A la izquierda se muestra
el esquema morfológico en planta y a la derecha se representa su perﬁl trasversal.
Los depósitos deltaicos de la zona presentan áreas muy variables, oscilando entre
los 2 y los 48 km2 (Tabla 3.1). El depósito deltaico con mayor extensión se encuentra
asociado al Río Guadalfeo, mientras que el de menor superﬁcie se halla ligado a la
Rambla de Haza de Trigo (Fig. 3.1). En la mayoría de los depósitos se advierte que
el área de la parte sumergida es superior a la de la parte emergida, excepto en los
depósitos vinculados al Río Verde, al brazo oriental de la Rambla de Gualchos y al
Río Adra oriental (Fig. 3.1). En algunas ocasiones, el porcentaje del área de la parte
sumergida representa casi el 90% del área total del depósito deltaico (los asociados a
los ríos Güí, Torrox, Jate y Adra occidental y a la Rambla de Albuñol), y nunca se
encuentra por debajo del 39% (Fig. 3.1).
DEPÓSITO DELTAICO Área Longitud Porcentaje área
(km2) (km) sumergida (%)
Río Güí(d1) 2,82 4,46 88
Río Torrox (d2) 16,75 5,90 85
Río Chíllar (d3) 5,58 4,50 79
Río Jate (d4) 4,15 4,20 89
Río Seco (d5) 2,33 3,50 62
Río Verde (d6) 4,16 5,20 47
Río Guadalfeo (d7) 45,20 8,90 59
Rambla de Gualchos (Occ.) (d8.1) 3,75 3,80 52
Rambla de Gualchos (Orient.) (d8.2) 2,93 3,20 39
Rambla de Haza de Trigo (d9) 1,77 1,60 85
Rambla de Albuñol (d10) 6,28 3,30 88
Rambla de Huarea (d11) 2,86 2,40 79
Río Adra (Occ.) (d12.1) 17,28 6,20 84
Río Adra (Orient.) (d12.2) 13,52 3,90 47
Tabla 3.1: Resumen de los parámetros morfológicos de los depósitos deltaicos.
Las longitudes de los depósitos deltaicos varían desde 1,5 km a casi 9 km (Tabla
3.1). Esta medida se ha realizado desde la llanura deltaica (a lo largo del recorrido del
cauce), siguiendo por el prodelta (en un perﬁl trazado con la misma dirección que el
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cauce) hasta llegar al límite distal, correspondiéndose con la distancia horizontal en el
perﬁl de la Figura 3.2. Se observa que el depósito deltaico del Río Guadalfeo tiene la
mayor longitud de todos ellos, llegando incluso hasta el borde de plataforma.
Los perﬁles transversales de los depósitos deltaicos presentan, de manera general,
un perﬁl sigmoidal aunque existen algunos perﬁles abruptos sin una clara morfología
sigmoidal. Existe un aumento de la pendiente en la parte sumergida del depósito del-
taico y aguas afuera, y una disminución de la misma en la parte más distal del prodelta
(Fig. 3.3). El depósito deltaico más abrupto se localiza en la Rambla de Haza de Trigo,
con valores de pendiente entre los 2,7° y los 5,4°. El caso opuesto se encuentra en el
depósito desarrollado en el Río Guadalfeo, donde la pendiente oscila entre 0,43° y 2,5°.
3.2.1. Llanura deltaica
En general, se puede considerar que las llanuras deltaicas descritas están limitadas
hacia tierra por la curva de nivel de 50m de altitud, aunque solo la Rambla de Gualchos
llega a alcanzar esa cota (Tabla 3.2), siendo la que presenta mayor elevación. La llanura
deltaica que tiene menor elevación es la asociada al Río Adra (oriental) que se inicia a
partir de los 19m de altitud. El punto del río a partir del cual comienza a formarse la
llanuras presenta un valor medio de 36 m de altitud (Tabla 3.2).
Las áreas de las llanuras deltaicas están comprendidas entre los 0,27 y los 18,5 km2,
aunque la mayoría se encuentran en el intervalo de 0,27 y 2,51 km2 (Fig. 3.1 y Tabla
3.2), correspondiéndose las de mayores dimensiones con los ríos Adra y Guadalfeo (Fig.
3.1). El perímetro o medida del contorno de la llanura deltaica, varía en un rango entre
2,6 - 23,80 km. Las llanuras deltaicas de los Río Chíllar, Torrox y Adra (occidental)
presentan contornos muy irregulares, los cuales muestran perímetros mucho mayores
que llanuras deltaicas con áreas semejantes. Un claro ejemplo lo podemos ver en las
llanuras deltaicas de los Río Chíllar y Seco, donde tienen prácticamente el mismo área
pero la primera de ellas dobla en perímetro a la segunda (Tabla 3.2).
Las llanuras deltaicas estudiadas representan un bajo porcentaje en la relación entre
el área de la llanura deltaica y el área de la cuenca de drenaje. Este porcentaje oscila
entre 1,5% y 5% (Tabla 3.2). Con carácter general, se observa que existe una clara
tendencia lineal del área de las llanuras deltaicas con respecto al área de sus cuencas de
drenaje con un R2 = 0, 98. Esto indica que las llanuras deltaicas más pequeñas están
asociadas a cuencas de drenaje de menor tamaño y viceversa (Fig. 3.4).
Tras la representación de su anchura frente a su longitud (Fig. 3.5) se observa que
las anchuras se encuentran mayoritariamente por debajo de 1 km y las longitudes por
debajo de 2,5 km. La forma en planta de las llanuras deltaicas varía, de manera general,
de triangular a lineal (Fig. 3.6). En función del diagrama de dispersión de la anchura
frente a la longitud, se han establecido tres clases principales para deﬁnir con más
detalle su forma en planta triangular:
a) Triangular Regular : con valores prácticamente iguales de longitud y anchura,
como ocurre en las llanuras deltaicas de Haza de Trigo, Albuñol y Huarea;
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b) Triangular Elipsoidal : con un ratio L/W <1, el cual lo presenta la llanura deltaica
oriental de Adra;
c) Triangular Alargada: donde la longitud supera a la anchura (L/W>1), lo cual
ocurre en la mayoría de las llanuras deltaicas (Tabla 3.2 y Figura 3.5).
Figura 3.4: Distribución del área de la llanura deltaica frente al área de la cuenca de drenaje.
Figura 3.5: Distribución de la anchura frente a la longitud de las llanuras deltaicas.
Existe una gran diferencia de tipos de línea de costa de los deltas, lo que ha posibi-
litado su clasiﬁcación en dos tipos: a) rectas y b) con saliente hacia el mar (Tabla 3.2 y
Figura 3.6). La primera de ellas presenta una terminación recta con respecto a la línea
de costa, como es el caso de la mayoría de las llanuras deltaicas ubicadas en el sector
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occidental de la zona de estudio, a excepción de la llanura deltaica del Río Guadalfeo.
La segunda de ellas, observada mayoritariamente en el sector oriental, presenta una
protuberancia hacia el mar desarrollada siempre en las desembocaduras de los ríos
(Fig. 3.6).
El estudio del perﬁl trasversal muestra un valor medio de la pendiente de la llanura
deltaica de 1,35°. Como se observa en las Figuras 3.3 y 3.6, la llanura deltaica de la
Rambla de Haza de Trigo es la más abrupta, con una pendiente de 3,77°. La llanura
deltaica más suave es la del Río Guadalfeo, con tan solo una pendiente de 0,43°. Las
llanuras deltaicas tienen dos tipos de curvatura principales: a) Perﬁl lineal, observado
en la mayoría de las llanuras, b) Perﬁl lineal-convexo, el cual se muestra lineal en casi
todo su recorrido, y cambia a convexo en alguno de sus tramos. Este es el caso de las
llanuras deltaicas de los ríos Verde y Adra (depósito occidental) y de la Rambla de
Gualchos (brazo oriental).
Atendiendo a los cauces que atraviesan las llanuras deltaicas, se observa en casi
todas ellas un único canal principal. Existen excepciones, como en las llanuras deltaicas
de los ríos Torrox y Chíllar y de la Rambla de Albuñol, donde se advierte la existencia de
otro cauce que posiblemente aporte sedimentos al depósito deltaico. La llanura deltaica
de la Rambla de Gualchos (brazo occidental) y del Río Adra (depósito occidental) se
encuentran asociadas a antiguos cauces, tema que trataremos posteriormente en el
Capítulo 6.
Por otro lado, hay que indicar la particularidad de la llanura deltaica de la Rambla
de Gualchos. Esta llanura posee un depósito principal que se bifurca en dos brazos en
dirección hacia el mar. El brazo occidental se encuentra asociado a un cauce antiguo
y, el brazo oriental está ligado al cauce actual. Cada uno de estos brazos tiene su
continuación mar adentro desarrollando prodeltas independientes (Fig. 3.1). Los datos
que se muestran en la Tabla 3.2 hacen referencia a la totalidad de la llanura deltaica,
a excepción de las pendientes que se ha realizado para cada uno de los brazos. Los
perﬁles transversales de la Figura 3.3 han sido también trazados para cada uno de los
brazos.
Los cauces principales, en el tramo correspondiente a la llanura deltaica, poseen las
siguientes características: a) sus anchuras se encuentran en un rango entre los 15 m en
el Río Seco y los 75 m en la Rambla de Albuñol (Fig. 3.7); b) en la desembocadura del
río presentan anchuras de 65 m como valor medio; c) la canalización artiﬁcial de los
cauces se aprecia en 9 de los ríos estudiados, aunque en el Río Chíllar y en el Río Jate,
sólo poseen un pequeño tramo canalizado; d) el 75% de los canales principales tienen
un perﬁl perpendicular a la línea de costa, en ángulos de 90◦ con respecto a la misma,
a excepción de las ramblas de Gualchos y Albuñol, y del Río Adra, que se encuentran
inclinados hacia el oeste con respecto a la línea de costa (Fig. 3.6).
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Figura 3.7: Distribución de las anchuras de los cauces, en el tramo correspondiente a la llanura
deltaica, en los distintos sistemas ﬂuviales estudiados.
3.2.2. Prodelta
Se han descrito 14 depósitos prodeltaicos (d1-d12.2) asociados a los distintos ríos
y ramblas analizados en el área de estudio (Fig. 3.8). Sus parámetros morfológicos se
muestran en la Tabla 3.3. El intervalo donde se engloban la mayoría de las áreas de estos
depósitos prodeltaicos está comprendido entre 1,13 y 	 5 km2 (Fig. 3.1). El prodelta
desarrollado frente al Río Guadalfeo es el que tiene mayor área (26,70 km2), mientras
que el prodelta asociado a la Rambla de Gualchos (oriental) es el que está menos
desarrollado (1,13 km2). El límite distal de los prodeltas se encuentra mayoritariamente
entre los 60 y 70m de profundidad, siendo el prodelta que alcanza menor extensión el
formado frente al cauce del Río Adra (depósito oriental), el cual no supera la isóbata de
los 28m de profundidad, y el más profundo el prodelta del Río Guadalfeo que alcanza
incluso el borde de plataforma (108m de profundidad) (Fig. 3.3 y Tabla 3.3).
La representación del área de los prodeltas frente al área de sus cuencas de drenaje
(Fig. 3.9), muestra una relación lineal positiva (R2 = 0, 69) entre ambas variables, que
cumple la ecuación:
y = 2, 5 + 0, 01x
donde y representa el área del prodelta y x el área de la cuenca de drenaje.
3.2.2.1. Forma en planta de los depósitos deltaicos
Tras el análisis morfológico de los depósitos prodeltaicos, se observa que presentan
en planta tres formas principales: a) forma lobular, b) forma lingoidal y c) forma
elongada (Fig. 3.10).
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Figura 3.8: Distribución de los depósitos prodeltaicos localizados en el área de estudio: (A) sector
occidental; (B) sector oriental. En escala de color se muestra la pendiente en el foreset y en tamaño
de columnas la pendiente en el bottomset de cada prodelta.
Figura 3.9: Distribución del área del prodelta frente al área de la cuenca de drenaje.
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Figura 3.10: Forma en planta de los diferentes prodeltas estudiados. Se observa la diferenciación
entre a) forma lobulada, b) forma lingoidal y c) forma elongada, así como los distintos depósitos
prodeltaicos que presentan dichas formas.
a. Forma lobular
Los prodeltas que tienen esta forma son más estrechos en su parte proximal, au-
mentando su anchura mar adentro en su parte más distal (Fig. 3.10-A). Esta forma en
planta se ha observado en la mayoría de las ramblas y algunos ríos de pequeño tamaño
(ríos Güí, Jate y Verde) (Fig. 3.10-(a1-a6)).
122 Los depósitos deltaicos del Sureste de la Península Ibérica
b. Forma lingoidal
Esta morfología en forma de lengua presenta una mayor longitud frente a la anchura
(normal a la línea de costa), manteniendo dicha anchura más o menos constante a
medida que avanzamos mar adentro (Fig. 3.10-B). Esta forma en planta lingoidal la
observamos en el resto de los ríos de pequeño tamaño (Torrox, Chíllar y Seco) y en la
Rambla de Huarea (Fig. 3.10-(b1-b4)).
c. Forma elongada
Por último, la forma elongada se muestra paralela a la línea de costa y presenta una
mayor anchura frente a la longitud. Es la que muestra, con diferencia, mayor anchura
del depósitos de las tres formas en planta (Fig. 3.10-C). Esta forma en planta elongada
se observa en los ríos de mayor tamaño (Fig. 3.10-(c1-c3)).
Tras la representación de la longitud frente a la anchura de los prodeltas, se observa
que el rango de anchuras más frecuentes se encuentran entre 1 y 2 km aproximadamente,
mientras que las longitudes aparecen mayoritariamente entre 1 y 3 km (Fig. 3.11).
Figura 3.11: Distribución de la anchura frente a la longitud de los prodeltas.
Los depósitos prodeltaicos con forma lobular o lingoidal presentan generalmente
un ratio L>W y en ocasiones L	W (prodeltas de las ramblas de Haza de Trigo y
Albuñol). El mayor ratio L/W lo muestran algunos prodeltas lobulados (Fig. 3.11), ya
que el depósito se forma lejos de la desembocadura pasado el oﬄap break, depositándose
muy poco material en la parte proximal, como es el caso de los río Güí, Jate y Rambla
de Gualchos (Fig. 3.10-A). En los prodeltas elongados la anchura supera a la longitud
(L<H) cuya diferencia es evidente en el Río Guadalefo y prodelta oriental del Río
Adra, y en menor medida en el prodelta occideltal del Río Adra, donde a pesar de
mostrar una tendencia hacia la forma elongada presenta un ratio L	W (Fig. 3.11).
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La simetría de los depósitos prodeltaicos se ha descrito con respecto al cauce prin-
cipal, siendo la mitad de ellos simétricos (prodeltas de los ríos Güí, Jate, Guadalfeo,
y Adra (occidental) y de las ramblas de Gaulchos y Haza de Trigo) y la otra mitad,
asimétricos (prodeltas de los ríos Torrox, Chíllar, Seco, Verde, Adra (oriental) y de las
ramblas de Albuñol y Huarea) (Tabla 3.3).
3.2.2.2. Geometría del perﬁl transversal de los prodeltas
De manera general se advierte, en la forma transversal de los prodeltas, un perﬁl
típico, donde se reconoce una parte proximal de menor pendiente (topset) que tiende a
aumentar su gradiente mar adentro dando lugar al dominio prodeltaico del foreset. En
el foreset las pendientes oscilan entre los 2° (Río Güí) y los 6,5° (Rambla de Huarea),
siendo el intervalo más frecuente entre los 2° y los 4,5° (Fig. 3.3 y Tabla 3.3). La parte
distal o bottomset muestra un cambio a menor pendiente hacia mar adentro, donde se
observan pendientes desde 0,6° (Río Torrox) a 2,7° (Rambla de Haza de Trigo), con un
valor medio de 1,1° (Fig. 3.3 y Tabla 3.3).
A veces es difícil cartograﬁar el límite topset-foreset, debido a la falta de datos
en esa zona, o bien, a que el oﬄap break no está bien deﬁnido (como ocurre en el
depósito prodeltaico oriental de la Rambla de Gualchos (Fig. 3.3-F)). Por otro lado, en
ocasiones la transición entre el foreset-bottomset (F-B) no se encuentra muy marcada,
como es el caso del prodelta del Río Seco (Fig. 3.3-D). Los prodeltas desarrollados
frente a la Rambla de Haza de Trigo y a la Rambla de Huarea son los que presentan
mayor pendiente en ambos dominios foreset-bottomset. La profundidad media del límite
foreset-bottomset aparece habitualmente entre los 24 y los 48m, a una distancia media
aproximada de la línea de costa de 1,22 km (Tabla 3.3).
La geometría de la curvatura del perﬁl de los prodeltas se analiza siguiendo el
ajuste a tres ecuaciones matemáticas que describen la morfologías de primer orden
de los prodeltas, siendo estas de tipo lineal o planar, exponencial y sigmoidal (ver
metodología en la página 72). Los resultados obtenidos del análisis de los 14 prodeltas,
muestra que los perﬁles transversales de éstos se ajustan únicamente a dos de esos
tres tipos de curvatura: a) planar, siendo esta la geometría más simple descrita por
una función lineal (Fig. 3.12), y b) cóncavo, descrito por una función exponencial (Fig.
3.12) o también a una combinación de ambas (Fig. 3.13).
A. Geometría planar
Únicamente uno de los prodeltas estudiados (el asociado al Río Chíllar) se describe
mediante una geometría planar. En este caso, le perﬁl se ajusta a la combinación de
dos funciones lineales con una pendiente máxima de 3,2° en la parte proximal del perﬁl,
disminuyendo en su parte más distal a 1,2° (Fig. 3.12-a1). El ajuste de la función lineal
en la parte superior es bastante mejor que en el talud inferior, con un coeﬁciente de
correlación (r) de 0,9992.
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Figura 3.12: Ajuste de la curvatura planar y cóncava del perﬁl de los diferentes prodeltas del área
de estudio.
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B. Geometría cóncava
Esta geometría la presentan la mayoría de los prodeltas, observándose en un 42%
de los casos un ajuste de todo su perﬁl a una función exponencial (Fig. 3.12), mientras
que en el resto de los prodeltas una pequeña parte de su perﬁl se ajusta a una función
lineal (geometrías combinadas, Fig. 3.13).
Los prodeltas de la zona de estudio que presentan geometría cóncava se describen
a partir de funciones exponenciales que tienen pendientes máximas entre 2,2◦ (parte
distal del prodelta oriental del Río Adra, Fig. 3.12-b6) y 7,6◦ (prodelta del Río Verde,
Fig. 3.12-b3). Sus funciones tienen un ajuste con un coeﬁciente de correlacción medio
de 0,9978; el mejor ajuste se consigue para el perﬁl del prodelta del Río Jate (r=0,9997)
y el peor para el prodelta del Río Torrox (r=0,9915). El coeﬁciente de correlación más
bajo (r=0,9915) puede ser debido a las morfologías menores desarrolladas sobre los
prodeltas, en este caso el deslizamiento generado en el foreset del prodelta del Río
Torrox, que distorsionan la geometría de primer orden del perﬁl (Fig. 3.12-b1). Si no
tuviésemos en cuenta el coeﬁciente asociado a este prodelta, el ajuste medio de las
funciones sería mayor, con un coeﬁciente medio de correlación de 0,9988.
C. Geometría combinada
Este tipo de geometrías muestran la combinación a lo largo de su perﬁl de curvaturas
planares y cóncavas, aunque en la mayoría la geometría cóncava se observa en una parte
más amplia del perﬁl (Fig. 3.13).
Geometría planar-cóncava: En 4 de los prodeltas estudiados se observa este tipo
de curvatura, donde la parte proximal del prodelta está descrita con una función
lineal y la parte distal con una función exponencial. En este caso, dos de ellos
muestran un perﬁl donde la mayor parte está descrito con una función lineal y
el resto con una función exponencial (prodeltas asociados al Río Güí (Fig. 3.13-
c11) y la Rambla de Haza de Trigo (Fig. 3.13-c14)). Por el contrario, los otros
dos prodeltas se ajustan en su mayor parte a una función exponencial, aunque
también se observa un ajuste a una función lineal en su parte proximal, en una
zona muy pequeña (prodeltas asociados al Río Seco (Fig. 3.13-c12) y occidental
de la Rambla de Gualchos (Fig. 3.13-c13)). Esta geometría combinada (lineal-
cóncava) tiene mayores pendientes máximas en las zonas proximales las cuales
presentan geometrías planares (entre 3◦ (prodelta del Río Güí) y 9,3◦ (prodelta
occidental de la Rambla de Gualchos), mientras que las funciones exponenciales
presentan pendientes máximas entre 1,2◦ y 4◦, para los prodeltas asociados a las
ramblas de Haza de Trigo y Gualchos occidental. Por el contrario, los mayores
ajustes de las funciones se observan en las exponenciales con un coeﬁciente de
correlación medio de 0,9994.
Geometría cóncava-planar : Esta geometría combinada se observa en 3 de los pro-
deltas estudiados, aunque hay que indicar prevalece la geometría cóncava frente
a la planar, sobre todo en el prodelta del Río Guadalfeo (Fig. 3.13-c21). En esta
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Figura 3.13: Ajuste de la curvatura combinada del perﬁl de los diferentes prodeltas del área de
estudio.
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geometría la parte proximal se ajusta a una función exponencial, mientras que
en la parte más distal el ajuste es a una función lineal, siendo la parte proximal
la que presenta mayores pendientes máximas (entre 3,4◦ para el prodelta del Río
Guadalfeo (Fig. 3.13-c21) y 8,4◦ para el prodelta asociado a la Rambla de Huarea
(Fig. 3.13-c23)). La geometría cóncava-lineal es la que presenta menor coeﬁciente
de correlación con un valor medio de 0,9982.
3.2.2.3. Morfología del oﬄap break
El oﬄap break es el punto de ruptura entre el topset y el foreset. La mayoría
de los oﬄap breaks observados en las cuñas prodeltaicas estudiadas se encuentran
a una profundidad ≤ 10m (Fig. 3.3). El oﬄap break más profundo se encuentra en
depósito desarrollado frente al cauce del Río Chíllar (20m) y los ubicados a menor
profundidad (< 7m) se desarrollan en los prodeltas formados frente a los ríos Jate y
Seco. Estos últimos no se han podido describir con exactitud debido a la ausencia de
datos batimétricos y sísmicos entre los 0 y 7 metros de profundidad.
La distancia a la costa del oﬄap break está, generalmente, por debajo de los 1,25 km
(Fig. 3.3). Analizando el perﬁl transversal de los prodeltas se ha observado que el
oﬄap break presenta dos tipos de curvatura: a) abrupta, con un perﬁl escarpado, que
se muestra en la mayoría de los casos y b) suavizada, con un perﬁl convexo (Tabla 3.3
y Fig. 3.3).
3.3. Tipos morfológicos menores
Sobre los prodeltas estudiados se han identiﬁcado y descrito varios tipos morfológi-
cos de menor tamaño que los depósitos prodeltaicos, a los que se les han denominado
tipos morfológicos menores. Estas tipologías son las siguientes: a) Canales, b) Frente
elevado del prodelta, c) Campos de ondulaciones, d)Deslizamientos y e) Morfologías
con relieve positivo. Hay que indicar que en este apartado se describe también una
morfología asociada al prodelta del Río Chíllar (lóbulo secundario) que, aunque no se
encuentra sobre el prodelta, se ha considerado importante su descripción. Los datos
morfométricos de estos tipos morfológicos se muestran en detalle en la Tabla 3.4, mien-
tras que la ubicación de los mismos en cada uno de los prodeltas se especiﬁca en la
Tabla 3.3. Su cartografía se muestra en la Figura 3.14.
Tras el análisis morfológico, se observa una mayor presencia de estas morfologías
menores sobre los prodeltas del sector central y oriental y, sobre todo, en los grandes
ríos como el Río Guadalfeo y el Río Adra. En el sector occidental del área de estudio,
destaca el prodelta del Río Torrox sobre el que se desarrollan 5 tipos morfológicos
diferentes (Fig. 3.15).
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Figura 3.14: A-H. Descripción morfológica de cada uno de los prodeltas estudiados. I: Mapa de
localización de las Figuras A-H.
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Figura 3.15: Histograma de frecuencias de los tipos morfológicos que se desarrollan sobre cada uno
de los prodeltas.
3.3.1. Canales
Se deﬁnen como pequeñas morfologías de relieve negativo. Se han observado tres
tipos de canales: a) Cárcavas, b) Canales lineales y c) Surcos.
3.3.1.1. Cárcavas
Se pueden deﬁnir como pequeñas morfologías, de relieve negativo, que se presentan
formando redes que generalmente erosionan el dominio prodeltaico del topset (Fig.
3.16). En ocasiones concretas, pueden afectar únicamente al foreset, como es el caso
del prodelta del Río Verde (Fig. 3.14-D1).
Las redes de cárcavas se han observado en 7 de los prodeltas estudiados y se en-
cuentran en un rango de profundidad entre los 7,5 y los 23m (Fig. 3.14). Sus longitudes
oscilan entre los 45 y los 275m, siendo la longitud media de 156m. Sus anchuras están
132 Los depósitos deltaicos del Sureste de la Península Ibérica
comprendidas entre los 20 y los 65m. La profundidad de incisión de estas morfologías
no supera los 0,75m (Tabla 3.4).
TIPO SUBTIPO UBICACIÓN N° P L W OTRAS
MORFOLÓGICO MORFOLÓGICO (m) (m) (m) CARACTERÍSTICAS
Cárcavas Topset y foreset 108 7,5 - 23 156 48
Profundidad de incisión del
canal=0,4 m
CANALES Canales lineales
Foreset, bottomset,
talud continental
58 24,5 - 128 490 82 Profundidad de incisión=1,8 m
Surcos Foresety bottomset 5 25 - 57 690 6
Distancia media a la costa=800
m. Escasa profudidad de
incisión=0,2 m
FRENTE
ELEVADO DEL
PRODELTA
Oﬄap break 2 8 - 18 650 - Elevación=0,3 m
CAMPOS DE
ONDULACIONES
Foreset y bottomset
8 campos
-832 ondul.
45,7 175 0,5
Indice de simetría> 1 (mayoría
de los campos)
DESLIZAMIENTOS
Topset, foreset,
bottomset, límite
distal
24 21,4-41,8 355 208 Generalmente forma en abanico.
MORFOLOGÍAS
Montículos Foreset y bottomset 297 12,5-78 40-80 40-80
Forma redonda. Altura entre
25-50 cm
CON RELIEVE
POSITIVO
Morfología de relieve
positivo lineal
Foreset 2 25-47 500 20
Forma lineal. Distancia media a
la costa=800 m. Altura entre
1-1,5 m.
LÓBULO
SECUNDARIO
Asociado al prodelta
del Río Chíllar
1 37-61,5 1000 416
Forma circular. Desconectado a
1500 m línea de costa
SECUNDARIO del Río Chíllar de costa
Tabla 3.4: Resumen de las características de los distintos tipos morfológicos desarrollados sobre los
prodeltas. Leyenda: P=Profundidad; L=Longitud; W=Anchura
Estas redes se distribuyen en el topset del prodelta de dos maneras diferentes:
1. Una única área desarrollada frente al cauce principal asociado al prodelta: Este
es el caso, por ejemplo, de la red de cárcavas observadas en el prodelta occidental
del Río Adra (cauce antiguo), que ocupan un área de aproximadamente 420m2
(Fig. 3.14-H).
2. Areas independientes generadas a ambos lados del eje del cauce: En estos casos
las extensiones no superan los 120m2 como, por ejemplo, las contempladas en el
prodelta del Río Guadalfeo (Fig. 3.14-E).
Se observa que las zonas más reﬂectivas se corresponden con los ejes de las cárcavas
(Fig. 3.16-C y E).
3.3.1.2. Canales lineales
Este tipo de morfología, también de relieve negativo, se extiende transversalmente
a las líneas batimétricas entre los 24,5 y los 128m de profundidad, mayoritariamente
con un trazado recto de dirección N-S (Fig. 3.17). Sobre los prodeltas estudiados se
han diferenciado numerosos canales ubicados en distintos dominios prodeltaicos (foreset
y bottomset) e, incluso, alguno de ellos erosionando parte del talud continental (Fig.
3.14). Se advierte la presencia de canales en los prodeltas del sector occidental y central
de la zona de estudio, en concreto desde el Río Güí hasta el Río Guadalfeo.
Los canales muestran dimensiones variadas, presentando longitudes y anchuras me-
dias de 490m y 82m, respectivamente. La profundidad media de incisión del canal
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Figura 3.16: Cárcavas. A. Localización geográﬁca. B. Mapa de sombras, C. Reﬂectividad, D. Perﬁl
sísmico obtenido con Geopulse y E. Comparación entre el perﬁl batimétrico y los valores de reﬂecti-
vidad.
es de 0,82m. Es posible diferenciar dos clases de canales en función de su ubicación,
presentando dimensiones muy distintas:
1. Canales sobre el foreset-bottomset : Estas morfologías erosionan los lóbulos pro-
deltaicos únicamente en los dominios del foreset y bottomset entre los 14 y los
59m de profundidad. Se desarrollan frente a las desembocaduras de los ríos, y
se pueden presentar en grupo o individualmente (Fig. 3.14). Sus longitudes va-
rían entre los 170m y los 910m. El valor medio de las anchuras es de 64m, no
superando ninguno de ellos los 100m, anchura que presenta uno de los canales
que erosionan el prodelta del Río Jate (Fig. 3.14-C). La profundidad media de
incisión de estos canales es de 0,92m.
2. Canales sobre el límite distal-talud : Estos canales se desarrollan únicamente en el
prodelta del Río Guadalfeo entre los 73,2 y los 128m de profundidad, atraviesan
el límite distal de la cuña prodeltaica y se extienden hasta el talud superior (Fig.
3.14-E). Estos canales presentan mayores dimensiones que los anteriores, con
longitudes entre los 180 y los 1400m y anchuras que oscilan en un rango entre
50 y 200m. La profundidad media de incisión del canal es de 2,7m.
En la Figura3.17-C no se observa una clara diferencia de los valores de reﬂectivi-
dad en las zonas erosionada por los canales. Del mismo modo, en la comparación del
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Figura 3.17: Canales lineales sobre el foreset-bottomset. A. Localización geográﬁca. B. Mapa de
sombras, C. Reﬂectividad, D. Perﬁl sísmico obtenido con TOPAS y E. Comparación entre el perﬁl
batimétrico y los valores de reﬂectividad.
perﬁl batimétrico con los valores de reﬂectividad, tampoco se advierte que las zonas
erosionadas por los canales presentan una reﬂectividad algo más alta que las zonas no
erosionadas, aunque hay que indicar que esta zona distal es la de menor profundidad
de incisión (Fig. 3.17-E).
3.3.1.3. Surcos
Estos tipos morfológicos se describen como surcos erosivos prácticamente rectos,
diferenciándose de los anteriores por su escasa profundidad de incisión (aprox. 0,2m)
(Fig. 3.18). Se han observado en 3 de los prodeltas estudiados, en los dominios pro-
deltaicos del foreset y bottomset (Fig. 3.14). Se localizan a una distancia de la costa
de alrededor de 800m, con dirección N-S. Estas morfologías se observan entre los 25
y los 57m de profundidad, con longitudes medias de 690m y anchuras de 6m. La
profundidad de incisión de los surcos no supera los 0,2 cm (Tabla 3.4).
3.3.2. Frente elevado del prodelta
Se trata de una elevación del topset del prodelta en la zona del oﬄap break. A una
distancia de aproximadamente 63m antes del punto de ruptura entre el topset y el
foreset, se produce una depresión en el dominio prodeltaico del topset ascendiendo de
nuevo en el oﬄap break (Fig. 3.19).
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Figura 3.18: Surcos y morfología lineal con relieve positivo sobre el foreset-bottomset. A. Localiza-
ción geográﬁca. B. Mapa de sombras, C. Reﬂectividad, D. Perﬁl sísmico obtenido con TOPAS y E.
Comparación entre el perﬁl batimétrico y los valores de reﬂectividad.
Este tipo de morfología se ha localizado en los prodeltas occidental y oriental del
Río Adra, en un rango de profundidad entre los 8 y los 18m. Se extienden lateralmente
unos 650m con una orientación aproximada SO-NE. La depresión del topset no supera
los 0,3m (Tabla 3.4).
Se observa una clara relación entre esta morfología y una alta reﬂectividad. En las
ﬁguras 3.19-C y E se contempla que la zona correspondiente a la elevación del frente
prodeltaico se corresponde con una zona de alta reﬂectividad, encontrándose en un
rango entre los -18 y los -22 dB. Esta relación se observa en ambos prodeltas.
3.3.3. Campos de ondulaciones
Estas morfologías se describen como ondulaciones del fondo marino con tamaños
variables, presentándose siempre en grupo, formando así campos de ondulaciones (Fig.
3.20). Se han localizado un total de 10 campos de ondulaciones sedimentarias situadas
en los foreset y bottomset de las cuñas prodeltaicas holocenas. Los ejes de dichas on-
dulaciones son rectos y sinuosos, los cuales se disponen paralelos y subparalelos a las
isóbatas, distribuyéndose entre los 20 y 60m de profundidad. Una excepción son las
ondulaciones desarrolladas en el prodelta del Río Guadalfeo que alcanza casi los 100m
de profundidad. En todos los casos, los campos de ondas ocurren una vez pasado el
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Figura 3.19: Frente elevado del prodelta. A. Localización geográﬁca, B. Mapa de sombras, C. Re-
ﬂectividad, D. Perﬁl sísmico obtenido con Geopulse y E. Comparación entre el perﬁl batimétrico y los
valores de reﬂectividad.
oﬄap-break (Fig. 3.14).
Las longitudes de onda alcanzan sus valores máximos en los prodeltas del Río
Guadalfeo y Río Adra (depósito occidental), con valores entre 80 y 90m, en los demás
prodeltas se mantienen entre los 50 y 60m (Tabla 3.4). Las mayores anchuras medias
(longitudes laterales) se producen en los prodeltas de los ríos Adra y Guadalfeo, con
valores por encima de los 200m. Las mayores alturas se dan en la zona central, en los
Ríos Guadalfeo, Verde y Seco, con valores mayores de 0,60m. El índice de simetría
medio es mayor de 1 en todos los campos estudiados, a excepción de los ríos Verde y
Seco, donde está próximo a 1.
Se observa que las ondulaciones sedimentarias desarrolladas sobre los prodeltas tie-
nen asociados valores diferentes de reﬂectividad en función de dos características: a) En
la parte proximal de las ondulaciones los valores de reﬂectividad son, generalmente, más
altos que en la parte distal de la misma y, b) La reﬂectividad disminuye en las ondula-
ciones más distales con valores de -14 y -25 dB, en las más someras y de -25 y -35 dB
en las más profundas (Fig. 3.20-C y E).
Un estudio detallado de los campos de ondulaciones descritos anteriormente se
realizará en el Capítulo 4.
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Figura 3.20: Campo de ondulaciones del fondo marino. A. Localización geográﬁca, B. Mapa de
sombras, C. Reﬂectividad, D. Perﬁl sísmico obtenido con Geopulse y E. Comparación entre el perﬁl
batimétrico y los valores de reﬂectividad. El cuadro amarillo se corresponde con la localización de la
Figura 3.23-A y B.
3.3.4. Deslizamientos
Los deslizamientos se describen como desplazamientos de sedimentos en masa que
dan lugar a cuerpos sedimentarios con geometría en abanico en el sentido descendente
de la pendiente. La mayoría presenta forma en planta en abanico (Fig. 3.21), aunque
existen dos excepciones. La primera de ellas en el caso del prodelta del Río Torrox, don-
de se aprecia un deslizamiento, posiblemente asociado al derrumbe del oﬄap break, que
muestra forma en planta ovalada con una superﬁcie de la masa deslizada rugosa (Fig.
3.22). La otra excepción es el deslizamiento desarrollado en el prodelta del Río Seco,
con forma en planta alargada (Fig. 3.14-D). Poseen longitudinalmente relieves positivos
convexos. Estas morfologías se extienden desde los 10 hasta los 58m de profundidad.
Sus dimensiones varían de unos a otros, con longitudes entre los 38 y los 1000m
(Tabla 3.4), observándose la menor longitud en uno de los deslizamientos del prodelta
de la Rambla de Huarea (Fig. 3.14-G) y la mayor, en el prodelta del Río Seco (Fig.
3.14-D). Las anchuras se encuentran entre los 56 y los 629m, siendo el deslizamiento
que presenta mayor anchura el asociado al derrumbe del prodelta del Río Torrox.
De manera general, se puede indicar que los deslizamientos presentan valores de
reﬂectividad medio-bajos. Por otro lado, hay que destacar que los valores de reﬂectivi-
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Figura 3.21: Deslizamientos con forma en planta en abanico. A. Localización geográﬁca, B. Mapa
de sombras, C. Reﬂectividad, D. Perﬁl sísmico obtenido con Geopulse y E. Comparación entre el perﬁl
batimétrico y los valores de reﬂectividad.
dad en los deslizamientos, muestran una clara diferencia entre la parte proximal y la
parte distal de los mismos. En la parte más cercana a costa, o proximal, se observa una
alta reﬂectividad, quizás asociadas al escarpe del deslizamiento, que va disminuyendo a
medida que se avanza mar adentro hasta el límite distal del mismo. En algunas ocasio-
nes este límite distal destaca también por una alta reﬂectividad. En la Figura 3.21-E
se muestran los tres casos. El deslizamiento d1, situado más al oeste, presenta picos
de baja reﬂectividad, mientras que los deslizamientos d2 y d3 muestran una mayor
reﬂectividad.
3.3.4.1. Morfologías de relieve positivo
Se han encontrado dos tipos de morfologías con relieve positivo pero con diferente
forma en planta: a) Montículos y b) Morfología de relieve positivo lineal.
3.3.4.2. Montículos
Sobre el prodelta del Río Guadalfeo y en el prodelta occidental del Río Adra se
han apreciado una gran cantidad de morfologías de tipo monticular, generalmente con
forma en planta esférica y, en ocasiones, con la superﬁcie superior plana (Fig. 3.23).
Se encuentran ubicadas en el foreset y bottomset de los depósitos prodeltaicos, frente
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Figura 3.22: Deslizamientos con forma en planta ovalada. A. Localización geográﬁca, B. Mapa de
sombras, C. Reﬂectividad, D. Perﬁl sísmico obtenido con TOPAS, E y F. Comparación entre el perﬁl
batimétrico y los valores de reﬂectividad.
a los puertos de Motril y Adra, normalmente entre los 30 y los 60m de profundidad,
aunque pueden alcanzar los 78m de profundidad (Fig. 3.14-E y H).
Las dimensiones de estos montículos diﬁeren de un prodelta a otro, siendo de mayor
tamaño en el prodelta del Río Adra, con longitudes y anchuras de 80m, variando en
ocasiones la anchura hasta los 100m cuando el montículo presenta forma ovalada.
Las morfologías monticulares descritas en el depósito sedimentario del Río Guadalfeo
presentan longitudes y anchuras de alrededor de los 40m. Las alturas se encuentran en
un rango entre los 25 y los 50 cm.
A estas morfologías monticulares se les asociada altos valores de reﬂectividad, os-
cilando entre los -13 y los -20 dB, como puede observarse en la Figura 3.23-B y en la
Figura 3.23-D.
3.3.4.3. Morfologías lineales de relieve positivo
Este tipo morfologías deﬁnen formas alargadas y con relieve positivo (Fig. 3.18). Se
localizan únicamente en el prodelta del Río Guadalfeo a una distancia de la costa de
aproximadamente 800m (Fig. 3.14-E). La parte más cercana a la costa se encuentra a
25m y la parte más alejada entre los 26 y los 47m, la primera de ellas con dirección
paralela a la línea de costa y la segunda perpendicular a la misma. Sus longitudes
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Figura 3.23: Montículos. A. Mapa de sombras, B. Reﬂectividad, C. Perﬁl sísmico obtenido con
Geopulse y D. Comparación entre el perﬁl batimétrico y los valores de reﬂectividad.
varían entre los 420m y los 850m, mientras que las anchuras medias se encuentran
alrededor de los 20m. La altura no supera los 1,5m (Tabla 3.4).
3.3.5. Lóbulo sedimentario secundario
Se ha observado la existencia de un depósito sedimentario, de forma en planta
circular, al oeste del prodelta del Río Chíllar (Figs. 3.14-B, 3.24). Esta morfología
sedimentaria se encuentra totalmente desconectada de la costa, a aproximadamente
unos 1500m de la misma, desarrollándose en un rango de profundidad entre los 37 y
los 61,5m. Su longitud es de 1 km y sus anchuras oscilan entre los 169 y los 641m
(Tabla 3.4). Presenta un perﬁl transversal lineal, con una pendiente de 1,19°, donde
ha sido imposible distinguir el oﬄap break y el límite entre el foreset y el bottomset.
Como se puede ver en la Figura 3.24-D y E presenta un perﬁl logitudinal convexo.
Sobre este lóbulo sedimentario se desarrollan 2 tipos morfológicos: a) Canales, que
erosionan casi todo el lóbulo y se observan entre los 29 y los 59m de profundidad.
Estos canales presentan las características descritas para estos tipos morfológicos en la
página 132 (Fig. 3.14 y Fig. 3.24), b) Campo de ondulaciones , el cual ocupa un área de
0,4 km2 y se localiza entre los 37 y los 60m de profundidad. Las ondulaciones de este
campo se caracterizan por una longitud de onda entre 24,3 y 356m (Fig. 3.14), cuya
media es de 98,5m. Sus anchuras o longitudes laterales no exceden los 83 m, mostrando
una media de 55m.
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Figura 3.24: Lóbulo sedimentario secundario. A. Localización geográﬁca, B. Mapa de sombras, C.
Reﬂectividad, D. Perﬁl sísmico obtenido con TOPAS y E. Comparación entre el perﬁl batimétrico y
los valores de reﬂectividad.
Respecto a los valores de reﬂectividad existe una clara diferencia entre los valores
correspondientes al lóbulo sedimentario secundario, el cual muestra bajos valores de
reﬂectividad con respecto al lóbulo prodeltaico del Río Chíllar. Dentro del lóbulo se-
cundario no se aprecian diferencias signiﬁcativas en los valores de reﬂectividad (Fig.
3.24-C y E).
3.4. Sedimentación en los depósitos prodeltaicos
De manera general, los sedimentos que constituyen los depósitos prodeltaicos se
han descrito en función de sus características granulométricas y texturales, así como
mediante el espesor del sedimento no consolidado. Se ha correlacionado los valores de
reﬂectividad con las características sedimentarias de los depósitos y se observa una
clara diferencia en las características sedimentarias entre el topset, foreset y bottomset
a lo largo del área estudiada.
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3.4.1. Caracterización sedimentológica de los depósitos
prodeltaicos
A partir del análisis granulométrico de los sedimentos ubicados sobre los depósitos
prodeltaicos se observa, de manera general, un alto contenido en arena, donde la mayo-
ría de las muestras tienen un porcentaje en arena superior al 50% en peso (Fig. 3.25).
El fango es la segunda clase granulométrica que presenta un mayor porcentaje en peso,
con un valor medio del 30%. Solamente una única muestra de sedimento pertenece a
la clase granulométrica grava, aunque existen varias muestras con un alto contenido
(entre el 41 y el 63%) en esta fracción .
El valor medio del tamaño de grano de los sedimentos en los prodeltas es de 0,34mm,
variando entre valores mínimos de 0,05mm (fangos) y máximos de 4,15mm (gravas).
Con ello, es posible indicar que la arena media es la clase granulométrica que puede
representar, de manera general, a los depósitos prodeltaicos estudiados.
En el análisis de los datos granulométricos por dominios prodeltaicos (topset, foreset
y bottomset) se observa, de manera general, que el tamaño medio de grano en estos
dominios es 0,99mm, 0,27mm y 0,15mm, respectivamente, correspondiéndose con las
clases granulométricas de arena gruesa (> 0,5mm), arena media (> 0,25 mm) y arena
ﬁna (>0,125mm). Esto indica una disminución gradual del tamaño medio de grano
con la profundidad (Fig. 3.26). Por dominios, se puede indicar que:
En el topset, los tamaños de grano varían desde la grava (> 2mm) hasta la arena
ﬁna (0,125mm) y según el porcentaje en peso de las fracciones granulométricas,
el sedimento está constituido por grava arenosa, arena gravosa o arena, como se
representa en la Figura 3.27 mediante el diagrama textural de Folk.
En el foreset, los tamaños de grano son menores, encontrándose mayoritariamente
desde arena muy ﬁna (0,125mm) hasta fango (<0,063mm). Existen excepciones
en el foreset del prodelta occidental del Río Adra, donde la clase granulométrica
es la arena muy gruesa a profundidades que no superan los 23m. En porcentaje
en peso, los sedimentos predominantes en el foreset están constituidos mayorita-
riamente por arena fangosa y fango arenoso, a excepción de los prodeltas de la
Rambla de Albuñol y prodelta occidental del Río Adra donde el sedimento está
compuesto por arena gravosa (Fig. 3.27).
En el bottomset el tamaño de grano es variable, desde arenas medias (0,25mm) a
fangos (< 0,063mm) distribuyéndose entre los 26 y los 88m de profundidad. En
función del porcentaje en peso, el bottomset de los prodeltas está constituido ma-
yoritariamente por arena fangosa, aunque existen otros tipos de sedimento (grava
fangosa, arena, arena gravosa, arena fango-gravosa y fango arenoso) (Fig. 3.27).
En resumen, el sedimento de los depósitos prodeltaicos presenta un alto porcentaje
de arenas, disminuyendo el tamaño de grano con la profundidad. El topset es el domi-
nio que presenta mayor tamaño de grano correspondiente a la clase granulométrica de
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Figura 3.25: A-F. Porcentajes de grava, arena y fango (diagramas circulares) de las muestras de
sedimento localizadas en los prodeltas, sobre el mapa de reﬂectividades. Se añade fotografías de varias
de las muestras, así como dos transectos de exploración con vídeos submarinos. G: Mapa de localización
de los detalles A-F.
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Figura 3.26: Distribución del tamaño de grano del sedimento en los diferentes dominios prodeltaicos
frente a la profundidad.
la arena muy gruesa, mientras que su composición varía de arena a grava arenosa. El
foreset muestra una media perteneciente a la arena media y está constituido principal-
mente por un arena fangosa o fango arenoso. El bottomset es la zona que muestra el
Figura 3.27: Diagrama textural de Folk (1954, 1974) de los sedimentos de los depósitos deltaicos,
diferenciándose el topset, foreset y bottomset.
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menor tamaño medio de grano, referente a la arena ﬁna. El sedimento de este dominio
está constituido principalmente por arenas fangosas.
En la campaña ESPACE 01 se realizaron transectos de exploración con videos sub-
marinos, de los cuales dos de ellos atraviesan parte de los prodeltas de los ríos Guadalfeo
y Adra (oriental) (Fig. 3.25-C y F). En el transecto 1 se observa únicamente dos tipos
de sustrato, ya que cruza la parte proximal del topset y la parte más distal del fore-
set (Fig. 3.25-C). Se observa un sustrato compuesto por arenas ﬁnas hasta los 15m
de profundidad aproximadamente, pasando progresivamente a fondos más fangosos. El
transecto 2 prácticamente ocupa todo el prodelta oriental del Río Adra (Fig. 3.25-F).
Se observa un sustrato de arenas ﬁnas, excepto entre los 20-30m de profundidad donde
el sedimento está constituido por arenas de muy ﬁnas a fangosas. Entre los 8 y los 15
metros aproximadamente se localizó una pradera de Cymodocea nodosa, fanerógama
marina que forma recubrimientos variables sobre fondos sedimentarios arenosos. Al-
rededor de los 25m de profundidad se observaron bioconcreciones coralígenas en un
fondo de arena gruesa formados por algas calcáreas, gorgonias y briozoos.
3.4.2. Distribución sedimentaria: correlación entre la
reﬂectividad y las muestras de sedimento en los
depósitos prodeltaicos
En los depósitos prodeltaicos se observan unos patrones de distribución de la reﬂec-
tividad bien deﬁnidos. Los valores elevados de reﬂectividad se encuentran en las zonas
más proximales de los prodeltas, generalmente en los topset (> -12 dB), disminuyendo
mar adentro, presentando valores medios de -29 dB a lo largo de toda la cuña sedimen-
taria hasta su límite distal (Fig. 3.25). Este patrón es concordante con la distribución
espacial del sedimento superﬁcial descrito anteriormente. Las zonas del topset, de ma-
yor reﬂectividad, se correlacionan con materiales más groseros, como gravas arenosas.
Los valores de menor reﬂectividad, que se observan a partir del oﬄap-break, se corre-
lacionan mayoritariamente con arenas y arenas fangosas, con proporciones variables
de fangos. En la mayoría de los casos los sedimentos arenosos son los predominantes
(Fig. 3.25).
Se aprecia que tres de los prodeltas estudiados presentan mayores valores de reﬂec-
tividad a partir del límite topset-foreset que el resto: (a) El prodelta del Río Torrox, el
cual en su sector oriental muestra valores de reﬂectividad alta (Fig. 3.25-A) asociados
a arena gravosa (Fig. 3.27), (b) El prodelta del Río Chíllar, del que únicamente se
tienen muestras de sedimento superﬁcial en el topset (Fig. 3.25-A) y (c) el prodelta
occidental de la Rambla de Gualchos, asociado al cauce antiguo de la Rambla Ancha,
donde se aprecian variaciones laterales respecto a los valores de reﬂectividad, ya que
en su parte este, donde se desarrollan las ondulaciones, está cubierta por sedimentos
menos reﬂectivos que su parte oeste (Fig. 3.25-D).
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3.4.3. Espesor de sedimento de los depósitos prodeltaicos
A partir de la interpretación de los perﬁles de alta y muy alta resolución, se ha
realizado el estudio de los espesores de sedimentos no consolidados que constituye los
depósitos prodeltaicos. Los mapas de distribución de isopacas (Fig. 3.28) indican que
los prodeltas de mayor espesor sedimentario se encuentran en el sector central del área
de estudio (3.28-B).
Dichos mapas revelan que el mayor depocentro asociado a los prodeltas se encuen-
tra conectado al Río Guadalfeo (Fig. 3.28-B), constituyendo un depósito en forma de
cuña bien deﬁnido. Espesores máximos de sedimento superiores a 70ms se producen
en la parte proximal del prodelta del Guadalfeo, disminuyendo el espesor por debajo
de los 20ms, a partir de los 1,5 km de distancia aproximada a la costa. En este sector
se localizan los prodeltas de los ríos Seco y Verde con valores máximos de espesor se-
dimentario entre los 40-50ms (Fig. 3.28-B) en la parte proximal de los prodeltas. El
prodelta del Río Seco presenta mayor potencia sedimentaria que el Río Verde, decre-
ciendo el espesor sedimentario por debajo de los 25ms a una distancia de la costa entre
los 750m para el Río Verde y los 1000m para el Río Verde y Río Seco.
El resto de los prodeltas muestran sus depocentros en la parte proximal de los
depósitos, con valores entre los 10 y los 16ms, a excepción del depósito occidental del
Río Adra que supera los 25ms (Fig. 3.28). A una distancia de la costa entre 1-2 km,
los valores de espesor sedimentario disminuyen por debajo de los 7-10ms. Hay que
destacar el prodelta del Río Güí, el cual muestra una tendencia diferente. Al contrario
que la mayoría de los prodeltas, en la parte proximal presenta espesor sedimentario muy
modesto (no superando los 6ms), aumentando el espesor mar adentro, localizándose
su depocentro a una distancia aproximada de la costa de 2 km, con valores máximos
de 17ms (Fig. 3.28-A).
3.4.4. Estimación de los parámetros hidrológicos de los
sistemas ﬂuviales asociados a los sistemas deltaicos
A partir de datos obtenidos mediante la bibliografía se han podido adquirir diferen-
tes datos hidrológicos de los sistemas ﬂuviales, con el inconveniente de que únicamente
ha sido posible obtener datos de 4 de los 12 ríos estudiados: Torrox, Verde, Guadalfeo y
Adra. Para poder efectuar la correlación de los parámetros hidrológicos con los diferen-
tes parámetros morfológicos medidos en los sistemas deltaicos a partir del análisis de
componentes principales (PCA), cuyos resultados se han descrito anteriormente, se ha
tenido que realizar la estimación de dos de las variables hidrológicas que se utilizarán
para dicha correlación. Estas variables son el caudal o descarga media del río (average
river discharge, m/s) y la descarga de sedimentos (sediment load, kg/s).
Los resultados obtenidos a partir de las diferentes expresiones matemáticas utiliza-
das para su estimación se muestran en la Tabla 3.5. Se observa que los valores medios
estimados de caudal se encuentran en un rango entre 1,12 y 29,13m/s, para la Rambla
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Figura 3.28: Espesor de sedimento no consolidado (ms) en los distintos depósitos prodeltaicos.
de Haza de Trigo y el Río Guadalfeo, respectivamente, (Tabla 3.5 y Fig. 3.29-A) sien-
do el valor medio del caudal para todos los sistemas ﬂuviales estudiados de 5,73m/s.
Asímismo, el promedio de los valores estimados de la descarga de sedimentos varía
entre los 5,28 kg/s del Río Seco y los 157,49 kg/s para el Río Guadalfeo (Tabla 3.5 y
Fig. 3.29-B), con un valor medio de 30,33 kg/s para los sistemas ﬂuviales considerados.
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SISTEMAS FLUVIALES
1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12
Caudal o descarga
media del río
Expresión (4) de Mul-
der y Syvitsky (1996)
3,37 3,02 3,27 2,15 1,60 5,09 34,85 4,07 1,75 5,74 2,59 22,94
(average river Expresión (5) de Mul-
der y Syvitsky (1996)
1,34 1,49 1,91 1,15 0,83 2,94 23,40 1,24 0,48 1,63 0,68 10,00
discharge) - (m/s) Valores promedio 2,35 2,25 2,59 1,65 1,21 4,02 29,13 2,66 1,12 3,68 1,64 16,47
Datos reales 0,2* 0,3* 0,6** 1**
Fórmula (6) de Sy-
vitski y Morehead
(1999)
8,20 8,50 9,45 5,68 3,23 13,13 133,80 12,71 5,03 10,60 5,13 76,11
Expresión (6) de Mul-
der y Syvitski (1996)
6,81 7,48 9,26 5,96 4,45 13,53 82,98 6,34 2,78 8,07 3,77 39,45
Expresión (7) de Mul-
der y Syvitski (1996)
12,43 15,46 17,98 11,77 4,59 25,64 242,24 22,48 11,27 29,72 13,51 144,22
Descarga de sedi-
mentos
Expresión (9) de Mul-
der y Syvitski (1996)
14,18 14,66 16,01 10,50 6,54 20,94 143,77 20,49 9,52 17,39 9,57 89,90
(sediment load) Fórmula (2) de Mul-
der et al. (2003)
10,02 10,37 11,53 7,52 4,28 17,36 114,05 16,81 6,66 13,29 2,97 44,10
(kg/s) Fórmula (18) de Mo-
rehead et al. (2003)
20,03 20,75 23,06 15,03 8,55 34,72 228,07 33,61 13,31 26,58 5,94 88,19
Valores promedio 11,95 12,87 14,55 9,41 5,28 20,89 157,49 18,74 8,10 17,61 6,81 80,33
Datos reales 0,1* 0,4* 2,7* 4,8*
Tabla 3.5: Datos obtenidos a partir de las estimaciones realizadas para el caudal o descarga
media del río (average river discharge) y la descarga de sedimentos (sediment load). Se mues-
tran los datos promedio, así como los datos reales tomados de Liquete et al. (2005)* o cedidos
por la Agencia Andaluza del Agua**. (1-7): Ríos Güí, Torrox, Chíllar, Jate, Seco, Verde y
Guadalfeo; (8-11): Ramblas de Gualchos, Haza de Trigo, Albuñol y Huarea; (12): Río Adra.
Observando dichos resultados se advierte una sobreestimación de dichos parámetros
(caudal y descarga de sedimentos) si se comparan con datos (Tabla 3.5) cedidos por:
a) La Agencia Andaluza del Agua (Red Hidrosur), para el caudal de los ríos Guadalfeo
y Adra (calculados a partir de una serie cronológica de descargas ﬂuviales desde 1983
hasta 2007) y b) Tomados de Liquete et al. (2005) para el caudal de los ríos Torrox
y Verde (calculados a partir de una serie cronológica de descargas ﬂuviales entre 1942
y 2000) y la descarga de sedimentos de los 4 ríos citados (obtenida a partir de varios
modelos empíricos de erosión).
Para la descripción de los parámetros hidrológicos en este trabajo de investigación
se han utilizado los datos reales, aunque solo se hayan podido adquirir para 4 de los 12
sistemas ﬂuviales estudiados. Los parámetros estimados únicamente se han empleado
para la correlación de estos con los diferentes parámetros morfológicos de los sistemas
deltaicos en el análisis de componentes principales (PCA). Este análisis obliga a tener
los datos de todas las variables utilizadas, pero donde el valor concreto que éstas tomen
no es tan importante como su cuantiﬁcación en relación con los valores en los distintos
ríos. Por tanto es suﬁciente disponer de estimaciones coherentes para todos y cada uno
de los ríos y de las variables.
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Figura 3.29: A. Descarga media estimada para los 12 sistemas ﬂuviales considerados según las
expresiones (4) y (5) de Mulder y Syvitsky (1996) y B. Estimación de la carga de sedimentos para
los 12 sistemas ﬂuviales considerados según las expresiones matemáticas utlizadas por los diversos
autores, numeradas en el mismo orden que aparecen en la Tabla 3.5.
3.5. Relación entre variables morfológicas e
hidrológicas
Para establecer las posibles asociaciones entre las variables morfológicas e hidroló-
gicas que caracterizan a las cuencas de drenaje del área de estudio, y las características
morfológicas de las llanuras deltaicas y depósitos prodeltaicos anteriormente descritas,
se ha realizado un análisis de componentes principales (PCA) con el software statis-
tica sobre 16 de dichas variables (Fig. 3.30) correspondientes a las cuencas de drenaje,
depósitos deltaicos, llanuras deltaicas y prodeltas.
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Figura 3.30: Representación de los factores obtenidos mediante el análisis de componentes principales
(PCA) respecto a las variables, diferenciando en el gráﬁco los grupos separados por dicho análisis.
Este tipo de análisis permite establecer los factores más importantes de las cuencas
de drenaje que tienen una mayor inﬂuencia en las características morfológicas de los
prodeltas. En este caso, se han identiﬁcado dos factores principales (F1 y F2), que
explicarían el 72% de la varianza total (Fig. 3.30).
El Factor 1 (55%), permite separar dos grupos de características morfológicas
diferentes. Por un lado, se encuentra un grupo 1, donde la variable pendiente es
la predominante, y por otro, se observa el grupo 2, donde el resto de las variables
asociadas al tamaño de la cuenca de drenaje, de la llanura deltaica y del prodelta
son las importantes, con la existencia de una gran inﬂuencia de las características
hidrológicas de la cuenca de drenaje (caudal y carga de sedimentos) sobre estas
variables (Fig. 3.30).
En el Factor 2 (17%) se aﬁanzan ambos grupos, y se indica con una menor
importancia, una pequeña inﬂuencia opuesta de la pendiente con respecto a dos
variables asociadas a la morfología del oﬄap-break (distancia a la línea de costa
y la profundidad) (Fig. 3.30).
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3.6. Modelización de las cuñas prodeltaicas
En este apartado se exponen los resultados del análisis de las 64 simulaciones reali-
zadas con el modelo de ﬂujos hiperpicnales para dos tipos de perﬁles teóricos diferentes
(perﬁl lineal con pendiente variable y perﬁl con geometría simpliﬁcada), combinados
con los distintos tipos de caudal o ﬂujos principales (constante y variable). Los resul-
tados de estas simulaciones servirán, por un lado, para el estudio a escala de depósito,
ateniendo al desarrollo y evolución de la cuña prodeltaica, y por otro, para el análisis
de las ondulaciones a una escala morfológica menor. Los resultados del primer caso, se
verán en este apartado, y del segundo, se expondrán en el Apartado 4.5.
3.6.1. Simulaciones numéricas con caudales constantes
Se analizará la evolución de la cuña prodeltaica durante la descarga de diferentes
caudales mantenidos en el tiempo o caudales continuos, durante los 8 días de simulación.
3.6.1.1. Simulaciones realizadas con un perﬁl lineal de pendiente variable
El perﬁl batimétrico teórico utilizado para estas simulaciones varía su pendiente,
tomando valores de 0,3◦; 0,5◦; 1◦; 1,5◦; 2◦ y 2,5◦, en los primeros 1,5 km de perﬁl,
permaneciendo para el resto con una pendiente constante de 0,3◦ (Fig. 2.31-A y Anexo-
Simulaciones 1-48).
Los resultados de las simulaciones, con pendiente y caudales variables, se sintetizan
en la Figura 3.31 y se exponen en la Tabla 3.6.
Se han medido sobre las simulaciones los siguientes parámetros morfológicos que
deﬁnen una cuña prodeltaica: a) tiempo necesario para la formación del topset, b) pen-
diente necesaria para la formación del topset, c) pendiente necesaria para la formación
del topset eliminando valores extremos, d) la distancia del oﬄap-break a la línea de
costa, e) la profundidad del límite distal y f) la longitud del prodelta. Así mismo, se
han cuantiﬁcado sus valores para poder analizar la inﬂuencia sobre éstos parámetros
morfológicos, tanto de la variación de la pendiente como del caudal del río (Fig. 3.31).
El tiempo requerido para la formación del topset es, generalmente mayor a medi-
da que aumenta la pendiente y disminuye el caudal, según podemos observar en las
diferentes simulaciones (Fig. 3.31-A). Se advierte que, para caudales extremadamente
bajos y con pendientes altas (2,5◦), la formación del topset es muy marcada en los
primeros días, 2 y 4 días (Fig. 3.32-A y B), mientras que cuando la pendiente es > 2◦
son necesarios caudales altos para la formación del topset (Fig. 3.32-C y D).
Respecto a la pendiente necesaria para la formación o desarrollo del topset (Figs.
3.31-B y C), generalmente varía entre 1◦ y 2◦, excepto para pendientes abruptas de
2,5◦ y caudales pequeños que requieren pendientes de la cuña prodeltaica superiores a
los 4◦. Eliminando los valores extremos de grandes pendientes (Fig. 3.31-C), se observa
un comportamiento prácticamente constante con la variación del caudal, mientras que
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es necesario una mayor pendiente de la cuña prodeltaica para el desarrollo del topset
a medida que aumenta la pendiente de la cuenca.
Figura 3.31: Diagramas tridimensionales de puntos que muestran la relación existente entre la
pendiente y el caudal, con las variables morfométricas de las cuñas sedimentarias obtenidas en las
simulaciones numéricas.
La distancia del oﬄap break a la línea de costa, muestra una clara tendencia a
disminuir cuando las pendientes de los perﬁles iniciales aumentan (Figs. 3.31-D y 3.33-
A y B) y/o el caudal disminuye (Figs. 3.31-D y 3.33-A y C). Se observa que para
pendientes > 1,5◦, son necesarios caudales cada vez más altos para observar oﬄap break
más alejados de costa. Con pendientes altas, mayores de 1,5◦ y caudales moderados, el
oﬄap-break parte prácticamente de la desembocadura.
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0,3 0,6 12 0,2 2 4 1,5 1
0,35 0,7 13 0,25 2 4 1,3 2
0,4 0,75 13,5 0,35 2 4 1,1 3
0,45 0,8 14 0,4 2 3 1,5 4
0,5 0,85 15 0,45 2 3 1,4 5
0,6 1 16 0,5 2 2 1,4 6
0,8 1,1 17 0,7 2 2 1,5 7
1 1,35 18 0,9 2 2 1,5 8
p
en
d
ie
nt
e
0,
5°
0,3 0,7 15 0,2 2 4 1,6 9
0,35 0,75 16 0,25 2 3 1,6 10
0,4 0,78 16,5 0,28 2 3 1,6 11
0,45 0,85 17 0,3 2 3 1,6 12
0,5 0,9 18 0,35 2 3 1,3 13
0,6 0,95 18 0,45 2 2 1,3 14
0,8 1,15 20 0,65 3 2 1,6 15
1 1,3 22 0,75 3 1 1,6 16
p
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e
1°
0,3 0,72 22 0,1 3 6 2 17
0,35 0,8 23 0,15 3 5 1,9 18
0,4 0,9 24 0,2 3 4 1,7 19
0,45 0,9 25 0,22 3 4 1,6 20
0,5 0,95 26 0,25 3 3 2 21
0,6 0,96 28 0,3 3 2 2 22
0,8 1,28 32 0,43 3 2 2 23
1 1,32 35 0,5 3 2 2,2 24
p
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5°
0,25 0,6 28 0,02 3 8 2,3 25
0,3 0,93 32 0,02 3 8 2,2 26
0,35 0,95 35 0,02 3 7 2,2 27
0,4 0,97 37 0,06 3 4 2,2 28
0,5 1,1 40 0,16 3 4 2,2 29
0,6 1,2 41 0,21 3 3 2,2 30
0,8 1,21 42 0,3 3 2 2 31
1 1,3 43 0,37 3 2 2 32
p
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d
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nt
e
2°
0,2 0,5 28 0 1 No TS - 33
0,25 0,67 33 0 3 No TS - 34
0,3 0,95 44 0,02 5 No TS - 35
0,35 0,95 44 0,02 3 No TS - 36
0,4 1 45 0,02 1 No TS - 37
0,5 1 43 0,08 1 6 2,4 38
0,6 1,25 60 0,04 1 6 2,4 39
0,8 1,85 63 0,17 1 4 2,4 40
p
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d
ie
nt
e
2,
5°
0,05 0,09 12 0,07 1 2 13 41
0,1 0,2 18 0,06 1 4 4,3 42
0,2 0,55 32 0 0 No TS - 43
0,3 0 0 0 0 No TS - 44
0,35 0 0 0 0 No TS - 45
0,4 1 52 0 0 No TS - 46
0,5 1,2 65 0,04 0 8 4 47
0,6 1,4 68 0,06 0 7 5 48
P
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) 0,2 0,6 15 0,26 0 1 2,2 55
0,3 0,75 20 0,4 0 1 2,2 56
0,4 0,8 22 0,5 0 1 1,9 57
0,5 0,92 26 0,55 0 1 1,9 58
0,6 0,98 28 0,56 0 1 1,9 59
0,7 1 28 0,6 0 1 1,7 60
0,8 1,1 33 0,63 0 1 1,7 61
0,9 1,3 40 0,66 0 1 1,7 62
1 1,4 45 0,7 0 1 1,7 63
Tabla 3.6: Resumen de los datos obtenidos tras el análisis de las simulaciones realizadas con un ﬂujo
constante durante el tiempo de la simulación, para los dos tipos de perﬁles teóricos (perﬁl lineal con
pendiente variable y perﬁl con geometría simpliﬁcada o sigmoidal). No TS: No se observa el topset.
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Figura 3.32: Evolución temporal, cada 24 horas, de la forma del fondo para 4 simulaciones realizadas
sobre un perﬁl lineal con pendiente variable para una pendiente inicial de 2,5◦ y diferentes caudales
continuos durante el tiempo de duración de la simulación: (A) 0,05m2/s, (B) 0,1m2/s, (B) 0,5m2/s
y (B) 0,6m2/s.
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La profundidad del límite distal de la cuña prodeltaica es mayor al aumentar el
caudal y la pendiente (Figs. 3.31-E). Con respecto a la pendiente parece que el aumento
es lineal y, para el caudal, el aumento sigue un comportamiento exponencial.
Figura 3.33: Evolución temporal, cada 24 horas, de la forma del fondo para 3 simulaciones realizadas
sobre un perﬁl lineal con pendiente variable para distintas pendientes iniciales y distintos caudales
continuos durante el tiempo de duración de la simulación: (A) pendiente 1◦ y 0,6m2/s de caudal, (B)
pendiente 1,5◦ y 0,5m2/s de caudal y (C) pendiente 1,5◦ y 0,8m2/s de caudal
La cuña prodeltaica muestra un mayor desarrollo con el aumento del caudal y/o la
pendiente (Figs. 3.31-F y 3.33), siendo el crecimiento de la distancia del límite distal
lineal para ambas variables.
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Los perﬁles analizados en todas las simulaciones realizadas con caudal constante,
presentan un foreset que se ajusta a una ecuación lineal, con unos topset prácticamente
planos, lo que hace que el oﬄap-break sea abrupto. En cuanto a las isocronas en la
estructuración interna de las cuñas prodeltaicas, se observa que la separación entre
ellas es mayor a mayor caudal y a mayor pendiente (Fig. 3.33).
Hay que indicar que, a partir de 1◦ de pendiente, los sedimentos alcanzan distancias
mayores de 1500m de la costa. Debido al cambio de pendiente en este punto, comienza
la formación de un cuerpo o depósito distal (Fig. 3.33). Su espesor aumenta cuando
incrementamos la pendiente y el caudal.
Respecto al poder erosivo de los ﬂujos simulados, es a partir de una pendiente
de 1,5◦ y caudales superiores a 0,35m2/s cuando se observa erosión del fondo inicial
(Fig. 3.33). Esta erosión es remontante, de forma que la erosión se produce a menor
profundidad con un aumento del caudal, es decir, el fondo inicial se erosiona cada vez
más cerca de la costa.
En las simulaciones realizadas con pendientes de 2◦, la erosión aparece con caudales
> 0,3◦. Por otro lado, con pendientes de 2,5◦, se observa que la erosión siempre existe
en la parte media del perﬁl, conservando su comportamiento remontante (Fig. 3.34).
En las simulaciones con un perﬁl inicial de 2,5◦ de pendiente, la erosión se hace patente
en la parte media del perﬁl, de forma que el depósito es laminar y no en forma de cuña,
depositándose mayoritariamente en la parte media y distal del perﬁl, formándose un
depósito desconectado de la costa (3.34-A y B). A medida que se incrementa el caudal,
se observa que comienza a formarse la cuña sedimentaria (3.34-D).
3.6.1.2. Simulaciones realizadas con un perﬁl sigmoidal
Para un perﬁl suave de tipo sigmoidal, típico de muchos prodeltas mediterráneos, la
formación del topset se observa desde el primer día de simulación, independientemen-
te de los caudales utilizados (Anexo-Simulaciones 55-63 y Tabla 3.6). Las pendientes
necesarias para su formación disminuyen a medida que aumenta el caudal, mantenién-
dose en unos valores similares a los de las simulaciones del perﬁl lineal con pendientes
variables descritas en el apartado anterior.
La distancia del oﬄap-break a la línea de costa, la profundidad del límite distal y la
longitud del prodelta siempre muestran la misma tendencia: aumentar cuando aumenta
el caudal, como se puede observar en la Figura 3.35.
Independientemente de los caudales utilizados en las simulaciones, la forma de cuña
sedimentaria se mantiene muy bien conﬁgurada. El perﬁl de la superﬁcie de la cuña es
cóncavo y su pendiente va incrementándose hasta igualarse a la pendiente del foreset
del perﬁl inicial (Fig. 3.35-B). Una vez igualada la pendiente, lo que ocurre con caudales
de 0,5m2/s, el perﬁl de la cuña comienza a presentar una protuberancia convexa en su
parte distal, manteniéndose en las simulaciones de caudales superiores (Fig. 3.35-C).
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Figura 3.34: Evolución temporal, cada 24 horas, de la forma del fondo para 4 simulaciones realizadas
sobre un perﬁl lineal con pendiente variable para una pendiente inicial de 2,5◦ y distintos caudales
continuos durante el tiempo de duración de la simulación: (A) 0,2 m2/s, (B) 0,3 m2/s, (C) 0,35 m2 y
(D) 0,5 m2/s.
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Figura 3.35: Evolución temporal, cada 24 horas, de la forma del fondo para 3 simulaciones realizadas
sobre un perﬁl sigmoidal y un caudal constante en el tiempo. (A) Caudal de 0,2m2/s, (B) Caudal
de 0,5m2/s y, (C) Caudal de 1m2/s. En ellos se indican algunos parámetros morfológicos de la cuña
prodeltaica y se muestra la evolución de la de la misma para simulaciones realizadas con diferentes
caudales.
Desde las simulaciones iniciales se observa la erosión del límite topset-foreset del
perﬁl inicial, produciéndose una somerización y desplazamiento hacia costa de este
límite morfológico (Fig. 3.35 y Anexo-Simulaciones 55-63).
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3.6.2. Simulaciones numéricas con caudales variables
En este apartado se presentan los resultados de las simulaciones numéricas reali-
zadas con caudales variables de forma periódica, que varían dos veces al día entre un
valor máximo y un mínimo a lo largo de los 8 días de simulación (Fig. 2.30).
3.6.2.1. Simulaciones realizadas con un perﬁl lineal con pendiente variable
Como se ilustra en la Tabla 3.7, correspondiente a las simulaciones desde la 49 a la
54, el tiempo para la aparición del topset aumenta cuando se produce un incremento
en la pendiente, aunque existen excepciones, como para la pendiente de 2,5◦, donde el
topset nunca se desarrolla a lo largo del tiempo de simulación. Tanto las pendientes
necesarias para la formación del topset, como la profundidad del límite distal de la cuña
siguen la misma tendencia, un incremento en la pendiente da lugar a un aumento de
éstas variables.
Longitud Profundidad Distancia Profundidad Tiempo Pendiente
del prodelta límite distal oﬄap break oﬄap break aparición necesaria N◦
(km) (m) Linea costa (km) (m) topset (días) (◦) simulación
PERFIL Pte 0,3◦ 0,8 15 0,36 0 3 1,3 49
LINEAL Pte 0,5◦ 0,85 19 0,32 0 3 1,4 50
CON Pte 1◦ 0,85 25 0,2 0 4 1,9 51
PENDIENTE Pte 1,5◦ 0,8 30 0,14 0 5 2,3 52
VARIABLE Pte 2◦ 0,65 35 0,05 0 8 2,7 53
Pte 2,5◦ 0,65 40 0 0 No TS - 54
PERFIL SIGMOIDAL 1,85 20 0,4 0 1 1,9 64
Tabla 3.7: Resumen de los datos obtenidos tras el análisis de las simulaciones realizadas con un ﬂujo
variable en los dos tipos de perﬁles teóricos (perﬁl lineal con pendiente variable y perﬁl con geometría
simpliﬁcada o sigmoidal). No TS: No se observa el topset.
Por otro lado, la distancia del oﬄap-break a la costa y la longitud del prodelta, pre-
sentan una tendencia opuesta, es decir, sus valores disminuyen a medida que aumenta
la pendiente (Tabla 3.7 y Fig. 3.36).
El perﬁl de la superﬁcie de la cuña sedimentaria obtenida con las simulaciones
de caudal variable es lineal en el foreset proximal y cóncavo en la parte distal del
mismo y en el bottomset. Comparando los perﬁles elaborados con un caudal máximo
y con un caudal mínimo, se observa que en los primeros el perﬁl de la cuña es más
ondulado, mientras que en los segundos, el perﬁl es más suave, aumentando el número de
ondulaciones a medida que aumenta el tiempo de simulación (Fig.3.37). Por otro lado,
los oﬄap-break muestran diferente conﬁguración si observamos el perﬁl en momentos
de máximos o mínimos caudales. De esta manera, el oﬄap break está más suavizado
cuando el caudal es mínimo, presentando un cambio más abrupto en los instantes donde
se alcanza el caudal máximo (Fig. 3.37).
Las isócronas en la estructuración interna de la cuña, muestran menor separación
a medida que aumenta la pendiente. El espesor de la cuña tiene la misma tendencia,
observándose menor espesor con incrementos de la pendiente (Fig. 3.36).
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Figura 3.36: Evolución temporal, cada 6 horas, de la forma del fondo para 3 simulaciones realizadas
en un perﬁl lineal a trozos y un ﬂujo variable en el tiempo. (A) Pendiente de 1◦, (B) Pendiente de 1,5◦
y, (C) Pendiente de 2,5◦. En ellos se indican algunos parámetros morfológicos de la cuña prodeltaica
y se muestra la evolución de la de la misma para simulaciones realizadas con diferentes pendientes.
En estas simulaciones, se observa también la existencia de la erosión del fondo inicial
a partir de pendientes de 1,5◦, aumentando la erosión a medida que se incrementa la
pendiente (Fig. 3.36-B). A partir de 1◦ de pendiente, se observa una sedimentación
en la zona del cambio de pendiente del perﬁl inicial, formándose un depósito distal
que aumenta su espesor sedimentario a medida que aumenta la pendiente (Fig. 3.36),
llegando a unirse con la cuña prodeltaica para pendientes muy pronunciadas.
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Figura 3.37: Evolución del fondo en las situaciones de máximos (A-C) y mínimos caudales (B-D)
para un perﬁl lineal con pendiente variable (inicial de 1◦) y un ﬂujo variable en el tiempo.
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Figura 3.38: Imágenes de la evolución del fondo para la simulación 64, realizada con un perﬁl
sigmoidal y caudal variable.
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3.6.2.2. Simulaciones realizadas con un perﬁl sigmoidal
Estas simulaciones se han realizado con un perﬁl batimétrico teórico sigmoidal y
con caudales discontinuos en el tiempo.
Tal y como se muestra en la Tabla 3.7, el topset en estas simulaciones aparece
desde sus inicios (Fig. 3.38). La pendiente necesaria para el desarrollo del topset, la
longitud del prodelta y la profundidad del límite distal, presentan valores intermedios
a los obtenidos para el perﬁl lineal con pendiente variable. En cambio, la distancia
del oﬄap-break a la costa es mayor que en todas las simulaciones del perﬁl lineal
con pendiente variable (Tabla 3.7). El oﬄap-break es abrupto en caudales mínimos y
ligeramente suaves con caudales máximos (Fig. 3.38).
El desarrollo de la cuña prodeltaica, se observa desde el inicio de la simulación,
con perﬁles prácticamente lineales en el foreset-bottomset. Las isócronas están mejor
diferenciadas en la parte proximal de la cuña, mientras que distalmente el apilamiento
es más aparente. Desde los primeros máximos de caudal queda patente una erosión del
fondo inicial, que es mayor en la parte alta del foreset del perﬁl inicial, por lo que se ve
una tendencia a igualar los perﬁles iniciales con los de la cuña en formación (Fig. 3.38).
Capítulo 4
Análisis geoestadístico de los campos
de ondulaciones
Se ha llevado a cabo la descripción de 8 campos de ondulaciones situados en los
prodeltas de los ríos Seco, Verde, Guadalfeo y Adra y de las ramblas de Gualchos y
Albuñol (Fig. 4.1-A). Tanto en la Rambla de Gualchos como en el Río Adra, donde se
han observado la existencia de dos abanicos prodeltaicos diferentes correspondientes a
épocas distintas, el estudio se ha realizado sobre ambos depósitos por separado. Este
análisis se ha basado en la medida de los parámetros morfométricos (Tabla 4.1) y en la
comparación entre los diferentes campos de ondas, de forma que dicho trabajo pueda
contribuir a mejorar el conocimiento de la génesis de dichas morfologías.
4.1. Parámetros morfométricos
Del análisis morfométrico de los campos de ondulaciones observados sobre los pro-
deltas, se ha podido apreciar que habitualmente se desarrollan en la parte cóncava
de los perﬁles batimétricos de las cuñas prodeltaicas (Fig. 4.1). Los ejes de las ondu-
laciones son rectos o sinuosos y se disponen normalmente paralelos o subparalelos a
las isóbatas, distribuyéndose generalmente entre los 16 y 70m de profundidad. Una
excepción es el caso del prodelta del Río Guadalfeo donde las ondulaciones alcanzan
los 100m de profundidad llegando incluso, hasta el borde de la plataforma continental
(Tabla 4.1 y Fig. 4.1-A2).
4.1.1. Longitud lateral
Las ondulaciones de mayor longitud lateral media se observan en los campos desa-
rrollados sobre los prodeltas de los ríos Guadalfeo y Adra (depósito occidental), con
valores por encima de los 200m (Tabla 4.1 y Fig. 4.2). El resto de los campos presentan
valores medios entre los 113,6m (para el campo oriental de la Rambla de Gualchos) y
171,04m (para el campo oriental del Río Adra). El máximo valor de longitud lateral
se encuentra en el campo del Río Guadalfeo rondando los 1900m de longitud.
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Figura 4.1: A) Mapa de localización de los campos de ondulaciones. A1-A5) Caracterización morfo-
sedimentaria de cada uno de los campos de ondulaciones. Se muestra el cauce al que se asocia cada
campo, la reﬂectividad, la distribución granulométrica y diferentes rasgos morfológicos. Se etiquetan
en negrita las muestras utilizadas para la descripción sedimentológica de las ondulaciones.
4.1.2. Pendiente
Los valores medios de las pendientes de los cuerpos prodeltaicos, sobre los que se
sitúan las ondulaciones, son mayores en los campos de los Ríos Seco y Verde (2,12◦ y
1,38◦ respectivamente) y en los campos de las Ramblas de Gualchos y Albuñol, cuyos
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SISTEMA FLUVIAL Prof. (m) Long. Lateral (m) Pte (°) L (m) H (m) Simetría L/H
Campo Mín. 24,17 64,52 0,07 25,30 0,06 0,59 33,82
Río Seco Media 42,03 138,82 2,12 46,63 0,70 0,94 148,02
n=19 Máx. 54,44 252,73 3,80 74,25 2,19 1,64 705,54
Campo Mín. 37,20 49,97 -0,23 38,25 0,13 0,41 74,38
Río Verde Media 48,92 148,04 1,38 72,81 0,59 1,05 183,01
n=18 Máx. 57,83 253,10 2,72 103,18 1,28 2,85 827,09
Campo Río Mín. 27,73 30,38 -2,90 18,89 0,07 0,34 14,88
Guadalfeo1 Media 64,11 210,86 1,10 80,62 0,85 1,58 129,96
n=372 Máx. 99,17 1989,1 6,07 252,3 5 4,95 493,15
Campo Rambla de Mín. 34,47 29,86 0,15 27,88 0,07 0,68 35,44
Gualchos (occ.) Media 43,81 133,97 1,24 60,76 0,36 1,33 287,92
n=30 Máx. 53,41 307,87 2,84 97,27 1,12 2,43 843,38
Campo Rambla de Mín. 19,00 27,10 -0,64 19,46 0,02 0,32 34,97
Gualchos (orient.) Media 39,17 113,60 1,41 47,38 0,28 1,13 320,81
n=82 Máx. 59,25 472,32 4,62 140,13 2,21 2,91 1329,19
Campo Rambla Mín. 20,30 24,05 -2,35 23,38 0,02 0,45 27,87
de Albuñol Media 49,09 149,73 1,32 60,53 0,53 1,58 296,93
n=209 Máx. 70,82 565,66 4,70 163,11 4,22 5,25 1933,13
Campo Río Mín. 16,41 39,48 -0,35 22,46 0,04 0,35 55,42
Adra (occ.) Media 43,94 349,58 0,63 95,05 0,58 1,80 250,19
n=80 Máx. 55,85 1353,70 1,75 244,15 2,34 4,70 1131,00
Campo Río Mín. 25,40 52,99 -0,20 20,88 0,04 0,46 50,21
Adra (orient.) Media 35,20 171,04 0,70 55,89 0,28 1,57 356,26
n=22 Máx. 44,01 310,96 1,78 129,43 0,60 7,21 1791,81
Tabla 4.1: Valores mínimos, medios y máximos de los parámetros geométricos de las ondulaciones
por campos. L: Longitud de onda, H: Altura y L/H: Índice de forma.
valores están por encima de 1,2◦ (Tabla 4.1 y Fig. 4.3). La menor pendiente media la
presentan las ondulaciones desarrolladas frente al Río Adra con valores en torno a 0,65◦.
Por otro lado, se han obtenido pendientes negativas de las ondulaciones en la mayoría de
los campos, excepto en el campo desarrollado frente al Río Seco y el campo occidental
de la Rambla de Gualchos. Estas pendientes negativas representan entre el 5,5 y el
10% del total de los datos medidos de cada campo de ondas. Las mayores pendientes
negativas las muestran los campos del Río Guadalfeo (-2,9◦) y de la Rambla de Albuñol
(-2,35◦). Estas pendientes, orientadas hacia costa, identiﬁcan ondas sobreimpuestas en
los ﬂancos proximales de ondas de dimensiones mayores (Fig. 4.3).
4.1.3. Longitud de onda
Las longitudes de onda medias alcanzan sus mayores valores en las ondulaciones
desarrolladas frente al Río Guadalfeo y en el campo occidental del Río Adra, con
medias de 80,62 y 95,05m respectivamente, mientras que en los demás campos los
valores medios se mantienen entre los 46,63m (para el campo del Río Seco) y los
72,81m (para el campo del Río Verde) (Tabla 4.1 y Fig. 4.4). Destaca que en el campo
del Río Guadalfeo se encuentran los valores máximos y mínimos de la longitud de onda
(252,3m y 18,89m), por lo tanto, es el que presenta mayor variabilidad (Fig. 4.4-A2).
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Figura 4.2: Distribución espacial de la longitud lateral en cada uno de los campos de ondulaciones.
4.1.4. Altura de onda
Las ondas de mayor altura media se localizan en los campos más occidentales, en
concreto la zona frente al Río Guadalfeo y al Río Seco, con valores medios de 0,85m y
0,70m (Tabla 4.1 y Fig. 4.5). Las ondulaciones que presentan menores alturas medias
son las desarrolladas en los campos orientales de la Rambla de Gualchos y del Río
Adra, no superando los 0,28m (Fig. 4.5-A3 y A5).
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Figura 4.3: Distribución espacial de la pendiente en cada uno de los campos de ondulaciones.
4.1.5. Indice de simetría
El valor medio de este parámetro es mayor de 1 en la mayoría de las áreas estudia-
das, por lo tanto, teniendo en cuenta que valores de este índice cercanos o próximos
a 1 indican ondas simétricas, se puede deducir que la mayoría de las ondulaciones es-
tudiadas son asimétricas. Las ondulaciones más simétricas se localizan en los campos
del Río Seco y Río Verde (con medias de 0,94 y 1,05 respectivamente) y las menos
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Figura 4.4: Distribución espacial de la longitud de onda en cada uno de los campos de ondulaciones.
simétricas en el campo occidental del Río Adra, el cual muestra el mayor valor medio
de todo el estudio (1,80) (Tabla 4.1 y Fig. 4.6). A medida que los valores del índice
de simetría se van haciendo menores que 1, el ﬂanco proximal de la ondulación (LL,
orientado a costa) se va haciendo más ancho que el ﬂanco distal (LS, orientado hacia
mar adentro), mientras que el caso opuesto se presentaría con valores mayores que 1.
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Figura 4.5: Distribución espacial de la altura de onda en cada uno de los campos de ondulaciones.
4.1.6. Índice de forma (L/H)
En cuanto a la relación L/H o índice de forma, se puede apreciar que la mayoría
de las ondulaciones se encuentran entre valores de 50 y 400 (Tabla 4.1 y Figs. 4.7 y
4.8). Los mayores valores medios de L/H los presentan las ondulaciones de los campos
orientales de la Rambla de Gualchos y del Río Adra con valores por encima de los 300
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Figura 4.6: Distribución espacial del índice de simetría en cada uno de los campos de ondulaciones.
(Fig. 4.7-A3 y A5). Hay que destacar también los valores medios de este índice entre
250-300, de los campos de las Ramblas de Albuñol y Gualchos (campo occidental)
(Fig. 4.7-A4 y A3) y del campo occidental del Río Adra (Fig. 4.7-A5). Los menores
valores medios de L/H se observan en los campos de los ríos Seco, Verde y Guadalfeo
con índices no superiores a 200 (Fig. 4.7-A1 y A2).
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Figura 4.7: A1-A5: Distribución espacial del índice de forma (L/H) en cada uno de los campos de
ondulaciones.
4.2. Variación de los parámetros morfométricos en
función de la profundidad
Con carácter general se observa que no existe una tendencia clara de los parámetros
morfométricos de las ondulaciones con respecto a la profundidad, a excepción de la
pendiente y del índice de forma.
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La pendiente presenta una tendencia negativa con respecto a la profundidad (Fig.
4.9-A) observándose las mayores pendientes en las zonas más someras, con valores que
superan los 3-4◦. Las pendientes negativas observadas en 6 de los campos estudiados
se sitúan generalmente entre los 30-80m de profundidad.
Por otro lado, el índice L/H muestra una leve tendencia positiva hacia zonas más
profundas (Fig. 4.9-B), es decir, encontramos ondulaciones más achatadas generalmente
en zonas más profundas, aunque existen valores dispersos en todos los rangos de pro-
fundidad. De manera general, el índice de forma aumenta hacia los límites del prodelta
y lateralmente alejándose del eje de inﬂuencia del cauce (Fig. 4.7).
Figura 4.8: Distribución de la altura frente a la longitud de onda.
La longitud lateral se distribuye de forma heterogénea en todos los campos con
respecto a la profundidad (Fig. 4.9-C). Se puede destacar que las mayores longitudes
laterales las presentan los campos del Río Guadalfeo y del Río Adra (campo occidental)
a partir de los 40-50m de profundidad, mostrando valores superiores a los 500m. Algu-
nas ondulaciones frente al Río Guadalfeo pueden alcanzar casi los 2000m de longitud
lateral a profundidades mayores de 60m.
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Figura 4.9: Distribución de los parámetros geométricos de las ondulaciones frente a la profundidad.
(A) Pendiente, (B) Índice de forma, (C) Longitud lateral, (D) Longitud de onda, (E) Altura y, (F)
Índice de simetría.
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Los valores de longitud de onda se distribuyen de forma heterogénea en la mayoría
de los campos con respecto a la profundidad, destacándose a partir de los 40-50m de
profundidad una dispersión de los mismos en los campos de la Rambla de Albuñol y
de los ríos Guadalfeo y Adra (Fig. 4.9-D).
En zonas someras (< 30m) la altura de las ondas no supera los 1,5m (Fig. 4.9-E).
En profundidades entre 30-100m se distribuyen todos los valores de altura de forma
diversa.
Los valores del índice de simetría se distribuyen de forma irregular en todos los
rangos de profundidad (Fig. 4.9-F). Podemos destacar que los valores en zonas más
someras (cercanos a los 20m) están próximos a 1, con lo cual se observan ondas más
simétricas. Los valores del índice mayores de 4,5 aparecen a partir de los 40m de
profundidad para los campos del Río Guadalfeo, Rambla de Albuñol y campo occidental
del Río Adra.
4.3. Distribución sedimentaria
Las muestras de sedimento situadas sobre las ondulaciones y utilizadas para su
descripción sedimentológica, se presentan en la Figura 4.1. A partir del análisis gra-
nulométrico del sedimento, se observa que todas las muestras tienen un alto contenido
en la fracción fango (Tabla 4.2 y Fig. 4.1), con porcentajes en peso de hasta el 89%.
Por otro lado, se aprecia, que aunque todas las muestras presentan contenidos en fango
MUESTRA PRODELTA % % % TIPO de PROF.
GRAVA ARENA FANGO SEDIMENTO (m)
B06 Adra 0,15 12,18 87,67 Fango arenoso 45
B07 Adra 0,15 69,38 30,47 Arena fangosa 37
B35 Adra 0,1 10,7 89,2 Fango 44
B38 Adra 0 19,52 80,48 Fango arenoso 53
B39 Adra 0,08 35,11 64,81 Fango arenoso 41
B42 Adra 0,55 23,47 76,01 Fango arenoso 36
ESP01-1 Guadalfeo 0 45 55 Fango arenoso 88
ESP01-2 Guadalfeo 0 62 38 Arena fangosa 74
ESP01-3 Guadalfeo 12,3 87 0,7 Arena gravosa 55
ESP01-M2 Guadalfeo 0 40 60 Arena fangosa 82
ESP01-M3 Guadalfeo 0 58 42 Arena fangosa 88
Tabla 4.2: Caracterización granulométrica de las muestras de sedimento superﬁcial localizadas sobre
las ondulaciones sedimentarias de los prodeltas de Adra occidental y Guadalfeo.
entre el 30 y el 89%, la muestra ESP01-3, ubicada en el extremo más occidental del
campo de ondulaciones del Guadalfeo (Fig. 4.1), no supera el 1% de contenido en
fango. La arena es la segunda clase granulométrica que presenta un mayor porcentaje
en peso, con un valor medio de 43% en peso (Fig. 4.10). Por último, la fracción grava no
muestra, de manera general, variaciones signiﬁcativas entre las muestras, con un valor
medio de 1,21% en peso (Fig. 4.10). Se observa que la mayor parte de las muestras no
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superan el 0,6% en peso en grava, excepto la muestra ESP01-3 que presenta un valor
máximo de 12,3% de contenido en esta fracción (Tabla 4.2).
Figura 4.10: Representación de la media de los porcentajes en peso del contenido en
grava, arena y fango del total de las ondulaciones analizadas, y de las ubicadas en los
prodeltas de los ríos Adra y Guadalfeo.
Tras el análisis de los porcentajes del contenido en grava, arena y fango, se advierte
que las ondulaciones del prodelta del Río Adra están constituidas por sedimentos de
granulometría más ﬁna que las desarrolladas en el prodelta del Río Guadalfeo. Las
ubicadas en Adra presentan mayor contenido en fango que las del localizadas en el área
del Guadalfeo, con un valor medio de 71,5% en peso en el primero, frente al 40% en
peso en el segundo (Fig. 4.10). Por el contrario, los contenidos en arena y grava en el
prodelta del Guadalefo son mayores que en el prodelta del Adra (Fig. 4.10).
Según el porcentaje en peso de las fracciones granulométricas analizadas, los sedi-
mentos de las ondulaciones están compuestos mayoritariamente por fango arenoso o
arena fangosa, como se observa en la Figura 4.11 mediante el diagrama textural de Folk
(1954, 1974). Este gráﬁco muestra que las ondulaciones desarrolladas en el Río Adra
están constituidas más frecuentemente por sedimentos de tipo fango arenoso, mientras
que las formadas en el prodelta del Río Guadalfeo están compuestas por sedimentos
areno-fangosos.
Como se indicó en el capítulo anterior, en el área de estudio se observan patrones de
distribución de la reﬂectividad bien deﬁnidos, a lo largo de las cuñas prodeltaicas donde
se desarrollan las ondulaciones. Los valores más altos de reﬂectividad se encuentran
en los topset de los prodeltas (> -12 dB) hasta sobrepasar el oﬄap-break (Fig. 4.1),
donde comienzan a disminuir con valores medios de -29 dB a lo largo de toda la cuña
sedimentaria hasta su límite distal.
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Figura 4.11: Diagrama textural de Folk (1954, 1974) donde se representan las muestras
analizadas en los prodeltas de los ríos Adra (azul) y Guadalfeo (amarillo).
No se observa ninguna diferencia signiﬁcativa de valores de reﬂectividad en la zona
de los campos de ondas con respecto al resto de la cuña prodeltaica. Existen algunas
excepciones a este patrón general, como por ejemplo, en la cuña sedimentaria asociada
al Río Verde donde se observan variaciones laterales de la reﬂectividad en el bottomset.
En este dominio prodeltaico, a partir de la isóbata de los 50m, los sedimentos son menos
reﬂectivos en la zona oeste donde no se desarrollan ondulaciones, que en la zona este
(Fig. 4.1-A1). En la cuña sedimentaria occidental asociada a la Rambla de Gualchos
se aprecian también variaciones laterales, ya que la parte este donde se desarrollan las
ondulaciones está cubierta por sedimentos menos reﬂectivos que la parte oeste.
4.4. Caracterización estratigráﬁca de las
ondulaciones
En los prodeltas donde se desarrollan las ondulaciones se observan amplias super-
ﬁcies onduladas, a partir del topset y con máximos desarrollos frente a las desemboca-
duras de los ríos, asociadas tanto a cauces antiguos como a cauces actuales (Fig. 4.1).
Superﬁcialmente estas áreas onduladas se acrecentan, generalmente, en el bottomset de
la cuña prodeltaica (Figs. 4.12, 4.13), y terminan su desarrollo en la parte distal de la
misma. Del mismo modo, no se observan áreas onduladas en la parte proximal de la
cuña.
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Figura 4.12: Perﬁles sísmicos de alta resolución de las ondulaciones formadas sobre el
prodelta del Río Guadalfeo. Los perﬁles mostrados tienen dirección NE-SO. twtt (s):
tiempo doble en segundos.
Las ondulaciones observadas en el Río Guadalefo son detectadas en los perﬁles
sísmicos de muy alta resolución (Fig. 4.12). Debido a su limitada penetración no se
ha podido determinar la posición estratigráﬁca de las ondulaciones. No obstante, si
se ha podido determinar que éstas se desarrollan sobre la cuña prodeltaica holocena,
desarrollada por encima de la superﬁcie transgresiva (TS). De manera general, se puede
indicar que la respuesta acústica de las ondulaciones es alta, y las facies sísmicas tienden
a ser caóticas. No existe evidencia del apilamiento de sucesivas ondulaciones.
Por otro lado, las ondulaciones observadas en el sistema prodeltaico del Río Adra
si han podido caracterizarse sísmicamente de manera más detallada, a partir de los
perﬁles sísmicos de alta resolución. Sísmicamente la unidad donde se desarrollan dichas
ondulaciones es una unidad muy reﬂectiva y se encuentra ubicada sobre 3 unidades
inferiores (Fig. 4.13). La unidad subyacente sobre la que está dispuesta es una unidad
semitransparente con una conﬁguración interna de sus reﬂectores paralela. Esta unidad
muestra ondulaciones incipientes (Fig. 4.13). Asímismo, la unidad donde se desarrollan
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las ondulaciones muestra reﬂectores caóticos, encontrándose inclinados hacia tierra con
una terminación a techo en truncación erosional y hacia la base en downlap en la mayor
parte de la unidad, tendiendo a una conﬁguración oblicuo-paralela lateralmente y en
las zonas más distales (Fig. 4.13). En este caso, los reﬂectores están menos inclinados,
subparalelos y con terminación en toplap contra el techo y en downlap contra la base. El
techo de esta unidad es ondulado y se corresponde con el fondo del mar actual, excepto
en la parte proximal ((Fig. 4.13)-A) donde se desarrolla una unidad suprayacente. En
esta zona se observa la erosión de dicha superﬁcie ondulada.
Figura 4.13: Perﬁl sísmico de alta resolución obtenido con Geopulse donde se observan
las ondulaciones sobre el prodelta del Río Adra. Se muestra a más detalle la parte
proximal (A), intermedia (B) y distal (C) del perﬁl. twwt (s): tiempo doble en segundos.
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4.5. Modelización de las ondulaciones del fondo
marino en cuñas prodeltaicas
Las simulaciones realizadas para efectuar una análisis de la inﬂuencia de la pen-
diente y el caudal en la formación de las ondulaciones en las cuñas prodeltaicas, se
han ejecutado para dos tipos de perﬁles teóricos diferentes: perﬁl lineal con pendien-
te variable y perﬁl sigmoidal. Sobre ambos tipos de perﬁles se han simulado caudales
constantes y variables en el tiempo.
4.5.1. Simulaciones numéricas con caudales constantes
En este apartado, se analizará la formación y evolución de las ondulaciones durante
la descarga de diferentes caudales mantenidos en el tiempo o caudales contínuos durante
los 8 días de simulación (Anexo - Simulaciones 1-48 y 55-63).
Con carácter general, no se observan ondulaciones en las simulaciones para caudales
inferiores a 0,3m2/s, independientemente del tipo de perﬁl y de la pendiente utilizada
(Fig. 4.14).
4.5.1.1. Simulaciones realizadas con un perﬁl lineal de pendiente variable
Haciendo una descripción para los diferentes parámetros morfométricos de las on-
dulaciones en función de la pendiente y el caudal utilizado en la simulación, se obtienen
los siguientes resultados que se muestran a continuación y se encuentran resumunidos
en la Tabla 4.3 y sintetizados en la Figura 4.15.
a) La longitud de onda o anchura de las ondulaciones disminuye cuando aumenta
la pendiente, manteniéndose prácticamente constante con el caudal (Fig. 4.15-A). No
obstante, los resultados observados para una pendiente concreta, muestran que para
caudales bajos la longitud de onda aumenta. Este hecho es más evidente cuando las
pendientes también tienen valores bajos (Fig. 4.15-A).
b) La distancia entre ondas disminuye ligeramente o se mantiene practicamente
constante al incrementarse el caudal. Por otro lado, los mayores valores de este pará-
metro morfométrico se dan con caudales bajos. Así mismo, en función de la variación
de la pendiente, cuando ésta es elevada la distancia entre ondas disminuye, dando lugar
a ondas más juntas (Fig. 4.15-B).
c) La altura máxima de las ondas presenta una clara tendencia a aumentar su valor
a medida que se incrementa el caudal para cada una de las pendientes simuladas, siendo
este aumento mayor de forma diferencial para los caudales más altos (Fig. 4.15-C). De
manera general, se observa que con el incremento de la pendiente, la altura disminuye
para caudales bajos y aumenta para los caudales altos, tendencia que se advierte hasta
pendientes de 1,5◦. Para valores > 1,5◦ se invierte esta tendencia, e incluso para caudales
muy altos y pendientes muy grandes, las ondulaciones no se desarrollan (Fig. 4.15-C).
Se podría indicar la existencia de unas condiciones óptimas para la formación de las
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Figura 4.14: Ejemplos de las simulaciones realizadas en un perﬁl lineal con pendiente variable para
una pendiente inicial de 1◦ con diferentes caudales constantes en el tiempo.
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Figura 4.15: Diagramas tridimensionales de puntos que muestran la relación existente entre la pen-
diente y el caudal, con las variables morfométricas de las ondulaciones del fondo marino desarrolladas
sobre las cuñas sedimentarias obtenidas en las simulaciones numéricas.
ondulaciones con las mayores alturas máximas, siendo estas condiciones valores de
pendientes medias y caudales altos.
d) El índice de forma o la relación L/H, disminuye cuando el caudal aumenta y
cuando la pendiente es baja (Fig. 4.15-D). De esta forma, existirán ondas más achatadas
y más largas con un incremento de la pendiente y una disminución del caudal. Por ello,
las condiciones óptimas para el desarrollo de ondas achatadas y largas, son pendientes
intermedias y caudales bajos.
4.5 Modelización de las ondulaciones del fondo en cuñas prodeltaicas 185
Caudal
(m2/s)
N◦
ondas
Longitud de
onda (m)
Distancia
entre ondas
(m)
Altura
máxima
(m)
Relación
L/H
Formación
ondas
Tipo de
ondas
N◦
simulación
P
E
R
F
IL
L
IN
E
A
L
C
O
N
P
E
N
D
IE
N
T
E
V
A
R
IA
B
L
E
-
F
L
U
JO
C
O
N
T
IN
U
O
D
U
R
A
N
T
E
L
A
S
IM
U
L
A
C
IÓ
N
p
en
d
ie
nt
e
0,
3°
0,3 3 40 70 0,5 80
Inc (3-4
dia)
distales 1
0,35 4 66,2 96 1 66,2 si (1 dia) prox./dist. 2
0,4 7 50 80 1 50 si (1 dia) prox./dist. 3
0,45 7 25 60 1 25 si (1 dia) prox./dist. 4
0,5 7 38 60 1 38 si (1 dia) prox./dist. 5
0,6 7 53 66 1,2 44,167 si (1 dia) prox./dist. 6
0,8 7 62 68 1,5 41,333 si (1 dia) prox./dist. 7
1 7 56 65 2 28 si (1 dia) prox./dist. 8
p
en
d
ie
nt
e
0,
5°
0,3 0 - - - - no - 9
0,35 7 50 67 0,5 100 si (2 dia) dist./prox. 10
0,4 7 54 68 1 54 si (1 dia) prox./dist. 11
0,45 7 60 69 1 60 si (1 dia) prox./dist. 12
0,5 7 48 50 1,2 40 si (1 dia) prox./dist. 13
0,6 8 47,5 50 1,2 39,583 si (1 dia) prox./dist. 14
0,8 9 47,7 54 1,2 39,75 si (1 dia) prox./dist. 15
1 12 41,6 46,3 2 20,8 si (1 dia) prox./dist. 16
p
en
d
ie
nt
e
1°
0,3 0 - - - - no - 17
0,35 7 75,7 117 0,5 151,4 si (4 dia) prox./dist. 18
0,4 10 60 82 1 60 si (2 dia) prox./dist. 19
0,45 11 53,6 70 1 53,6 si (1 dia) prox./dist. 20
0,5 12 45 63 1,2 37,5 si (1 dia) prox./dist. 21
0,6 12 44 60 2 22 si (1 dia) prox./dist. 22
0,8 14 42 50 2,3 18,261 si (1 dia) prox./dist. 23
1 17 39 23 3 13 si (1 dia) prox./dist. 24
p
en
d
ie
nt
e
1,
5°
0,25 0 - - - - no - 25
0,3 11 70 80 0,3 233,33 si (5 dia) dist./prox. 26
0,35 12 67 77 0,3 223,33 si (3 dia) prox./dist. 27
0,4 13 50 56 0,5 100 si (1 dia) prox./dist. 28
0,5 13 49 55 0,5 98 si (1 dia) prox./dist. 29
0,6 16 49 54 1,2 40,833 si (1 dia) prox./dist. 30
0,8 20 35 46 2 17,5 si (1 dia) prox./dist. 31
1 20 34 43 3 11,333 si (1 dia) prox./dist. 32
p
en
d
ie
nt
e
2°
0,2 0 - - x x x cambio pte 33
0,25 0 - - - - - cambio pte 34
0,3 18 44 56 0,2 220 si (4 dias) prox./dist. 35
0,35 20 43 53 0,5 86 si (1 dia) prox./dist. 36
0,4 20 43 51 1 43 si (1 dia) prox./dist. 37
0,5 22 41 50 2 20,5 si (1 dia) prox./dist. 38
0,6 29 40 47 2,5 16 si (1 dia) prox./dist. 39
0,8 27 39 44 3 13 si (1 dia) prox./dist. 40
p
en
d
ie
nt
e
2,
5°
0,05 0 - - - - - cambio pte 41
0,1 0 - - - - - cambio pte 42
0,2 0 - - - - - cambio pte 43
0,3 30 25 40 0,2 125 si (1 dia) prox./dist. 44
0,35 30 20 35 0,3 66,667 si (1 dia) prox./dist. 45
0,4 12 60 65 0,7 85,714 si (1 dia) prox./dist. 46
0,5 35 30 47 1 30 si (1 dia) prox./dist. 47
0,6 38 22 45 1,5 14,667 si (1 dia) prox./dist. 48
P
E
R
F
IL
S
IG
M
O
ID
A
L
0,2 0 - - - -
2 día-
desaparecen
distales 55
0,3 9 33 39 0,3 110 si (1 dia) prox./dist. 56
0,4 9 36 55 0,8 45 si (1 dia) prox./dist. 57
0,5 9 35,5 52,5 1 35,5 si (1 dia) prox./dist. 58
0,6 10 44 48 1,2 36,667 si (1 dia) prox./dist. 59
0,7 11 35,5 46 2 17,75 si (1 dia) prox./dist. 60
0,8 16 31 39 2,3 13,478 si (1 dia) prox./dist. 61
0,9 20 28 37 2,5 11,2 si (1 dia) prox./dist. 62
1 21 25 35 3 8,3 si (1 dia) prox./dist. 63
Tabla 4.3: Resumen de los datos obtenidos tras el análisis de las simulaciones realizadas con un ﬂujo
constante en los dos tipos de perﬁles teóricos (perﬁl lineal con pendiente variable y perﬁl sigmoidal). Se
presentan los datos numéricos del comportamiento de los parámetros morfométricos más importantes
de las ondulaciones que se generan en el fondo.
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e) El número de ondas que se forman en las simulaciones es mayor al aumentar
el caudal y aumentar la pendiente. Éste aumento es prácticamente lineal con las dos
variables (caudal y pendiente) (Fig. 4.15-E)).
f) El tiempo necesario para que comiencen a formarse las ondas es, prácticamente
en todas las simulaciones, de 1 día. Con respecto a la variación de la pendiente, el
comportamiento es constante, mientras que para variaciones de caudal el número de
días necesario para la formación de las ondas aumenta para caudales más altos (Fig.
4.15-F).
Como se puede ver en las simulaciones con caudales bajos, las ondulaciones aparecen
cuando la superﬁcie de la cuña que se está formando alcanza una cierta pendiente (Fig.
4.14-simulación 17 y 18).
Figura 4.16: Ejemplos de las simulaciones realizadas en un perﬁl lineal con pendiente variable para
un caudal constante en el tiempo (0,6 m2/s) y diferentes pendientes iniciales: (A) 0,3◦, (B) 0,5◦, (C)
1◦, (D) 1,5◦, (E) 2◦ y (F) 2,5◦. Se muestra en ellos las ondulaciones del fondo marino desarrolladas
en las cuñas prodeltaicas (indicando su cresta con una ﬂecha), observándose un aumento del número
de ondulaciones con un incremento de la pendiente.
4.5.1.2. Simulaciones realizadas con un perﬁl sigmoidal
En este apartado se presenta los resultados de los parámetros morfométricos con
respecto a la variable caudal (Fig. 4.17), ya que la pendiente es ﬁja y varia hacia el
mar en forma de perﬁl sigmoidal.
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Figura 4.17: Distribución de los diferentes parámetros morfométricos de las ondulaciones del fondo
marino frente al caudal observados en las simulaciones realizadas sobre un perﬁl sigmoidal para un
ﬂujo constante en el tiempo. A. Longitud de onda (m), B. Distancia entre ondas (m), C. Altura (m),
D. Índice de forma o relación L/H.A y E. N◦ de ondulaciones
Los parámetros morfológicos presentan las siguientes características:
La longitud de onda aumenta a medida que se incrementa el caudal, hasta valores
de 0,6 m2/s, donde invierte su tendencia y disminuye de manera suave para
caudales más altos (Fig. 4.17-A).
La distancias entre ondas se mantiene prácticamente sin cambios con variaciones
del caudal (Fig. 4.17-B).
La altura máxima de las ondulaciones si muestra una clara tendencia a aumentar
de manera lineal con incrementos del caudal (Fig. 4.17-C).
El índice de forma o relación L/H muestra una tendencia contraria, ya que este
parámetro va disminuyendo de manera exponencial a medida que aumentamos
el caudal (Fig. 4.17-D).
El número de ondulaciones aumenta con el caudal, pero se hace patente un in-
cremento más rápido del desarrollo de ondulaciones con caudales más altos (Fig.
4.17-E).
Como muestra la Figura 4.18, con este tipo de perﬁl sigmoidal, las ondulaciones se
forman con caudales con los cuales no se desarrollaban en el perﬁl lineal con pendiente
variable para pendientes bajas o intermedias (p.e. para 0,3 m2/s de caudal).
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Figura 4.18: Ejemplos de simulaciones realizadas con un perﬁl sigmoidal (A) y un perﬁl lineal con
pendientes variables (B y C) para caudales de 0,3 m2/s.
4.5.2. Simulaciones numéricas de las ondulaciones con
caudales variables
En esta sección se presentan los resultados de las simulaciones matemáticas realiza-
das con caudales variables, oscilando entre un máximo y un mínimo durante el tiempo
de simulación (Fig. 2.30).
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4.5.2.1. Simulaciones de las ondulaciones realizadas con un perﬁl lineal de
pendiente variable y un perﬁl sigmoidal
En este apartado se expondrán los resultados obtenidos para las simulaciones con
un caudal variable tanto para un perﬁl lineal de pendiente variable, como para un perﬁl
sigmoidal (Fig. 4.19).
Figura 4.19: Resumen de los datos obtenidos tras el análisis de las simulaciones realizadas con un
ﬂujo variable en los dos tipos de perﬁl (perﬁl lineal a trozos y perﬁl con geometría simpliﬁcada o
sigmoidal). Se muestran las gráﬁcas del comportamiento de algunos de los parámetros morfométricos
más importantes de las ondulaciones (longitud lateral, longitud de onda, altura, índice de forma y
número de ondulaciones) en 5 momentos diferentes de la simulación (6-12-18-24h y 8 días (T).
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La longitud de onda no aumenta a medida que pasa el tiempo de simulación ,
tendencia que se observa tanto en las simulaciones realizadas con perﬁles lineales con
pendientes variables, para pendientes iniciales > 0,5◦, como en las llevadas a cabo con
perﬁl sigmoidal (Fig. 4.19-A). No sucede lo mismo en pendientes bajas (< 0,5◦) donde
se observa que aumenta a partir del segundo máximo de caudal. Atendiendo sólo a los
perﬁles lineales, la longitud de onda disminuye a media que aumentamos la pendiente
inicial hasta estabilizarse a partir de una pendiente de 1◦ (Fig. 4.19-A).
La distancia entre las ondas muestra un comportamiento similar al anterior pa-
rámetro morfométrico. Las simulaciones con perﬁl sigmoidal, así como las realizadas
con pendientes superiores a 1◦ tienen un comportamiento parecido. De manera gene-
ral, se puede decir que la distancia entre ondas disminuye al aumentar la pendiente
(Fig. 4.19-B).
La altura máxima de las ondulaciones aumenta a medida que la pendiente de perﬁl
es mayor, en el caso de las simulaciones con perﬁles lineales de pendiente variable
(Fig. 4.19-C). Por otro lado, en las simulaciones con perﬁl sigmoidal, al inicio de la
simulación se comporta como perﬁles lineales con valores de pendiente media, tendiendo
a parecerse a los de pendientes altas a la mitad de la simulación. Finalmente presenta
unos valores de altura mínimos para todos los casos simulados (Fig. 4.19-C). A lo largo
del tiempo de simulación, el comportamiento de la altura es oscilante entre sus valores
máximos y mínimos, de forma que tiende a valores medios al ﬁnal de la simulación.
El índice de forma o relación H/L disminuye su valor con el aumento de la pen-
diente en los perﬁles lineales (Fig. 4.19-D). En función del tiempo transcurrido de la
simulación, el perﬁl sigmoidal muestra un comportamiento más similar a los perﬁles
lineales de pendientes altas, en los momentos de máximos caudales, y parecido a los
perﬁles de pendientes bajas, cuando el caudal es mínimo. Al ﬁnal de la simulación, las
menores pendientes y el perﬁl sigmoidal, muestran los valores más altos del índice de
forma (Fig. 4.19) .
El número de ondas es mayor para los perﬁles de pendientes más altas, sobre todo a
medida que aumenta el tiempo de simulación (Fig. 4.19-E) . El perﬁl sigmoidal en sus
inicios tiene un comportamiento intermedio entre los perﬁles de baja y alta pendiente,
y ﬁnalmente tiende a comportarse como un perﬁl de baja pendiente, disminuyendo el
número de ondulaciones con el tiempo (Fig. 4.19).
Atendiendo al comportamiento del perﬁl sigmoidal individualmente (Anexo - Simu-
lación 64), se observa que cuando el eﬂuente está con un caudal máximo se favorece la
generación de ondulaciones en el fondo del mar, a diferencia de cuando la situación es
de bajo caudal, que se produce un suavizado del fondo, eliminándose parte de las on-
dulaciones formadas en condiciones de alto aporte. Esto es un comportamiento general
para todos los caudales simulados.
Capítulo 5
Distribución de sedimentos y
características hidrodinámicas en los
depósitos prodeltaicos y áreas
adyacentes
El principal objetivo de este capítulo es caracterizar, cualitativamente, el fondo
marino de la zona de estudio, a partir de los mapas de distribución de las fracciones
granulométricas (contenido en grava, arena y fango) de los sedimentos superﬁciales,
y del mapa de reﬂectividad. La posterior correlación entre los datos de reﬂectividad
superﬁcial y la distribución del tamaño de grano en la plataforma continental, junto
con la combinación de la simulación numérica de las corrientes en la zona, ayudará a
un mejor entendimiento de los procesos sedimentarios presentes.
5.1. Distribución de sedimentos superﬁciales en la
plataforma continental
Tras el análisis granulométrico de las muestras de sedimento superﬁcial se han
diferenciado 7 tipos texturales de sedimentos (de acuerdo con Folk 1954, 1974): grava
arenosa, grava areno-fangosa, arena gravosa, arena, arena fango-gravosa, arena fangosa
y fango arenoso (Fig. 5.1). Se observa, que la arena fangosa es el tipo de sedimento
más frecuente en la mayor parte de la zona estudiada (Fig. 5.1), con contenidos en
arena, generalmente por encima del 70% (Fig. 5.2-B). En aguas someras (< 25m) los
sedimentos están principalmente compuestos por grava arenosa y arena (Fig. 5.1). Por
otro lado, desde los 25m de profundidad, hasta el borde de plataforma (>100m de
profundidad) están presentes todas las clases granulométricas, aunque la grava areno-
fangosa y la grava arenosa muestran una presencia muy limitada (Fig. 5.1).
De manera general, se observa que los sedimentos del área de estudio presentan
una disminución del contenido en grava y un incremento del contenido en fango con
192 Distribución de sedimentos y características hidrodinámicas
Figura 5.1: Distribución del sedimento superﬁcial del área de estudio: (A) sector occidental y (B)
sector oriental. C) Diagrama textural de Folk (1954, 1974) donde se representan las muestras utilizadas
para la caracterización textural del sedimento. Los sistemas ﬂuviales se indican con los números del
1-12.
la profundidad (Fig. 5.2). Para la descripción que se llevará a cabo en este capítulo, la
zona de estudio se ha subdividido en dos sectores (occidental y oriental) separados por
el Cañón de Carchuna, ya que existen cambios signiﬁcativos longitudinalmente de los
sedimentos superﬁciales (Fig. 5.1), en este punto.
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5.1.1. Sector occidental
El predominio de la arena fangosa es particularmente evidente en este sector, del
mismo modo que la clara gradación del tamaño de grano de los sedimentos con la
profundidad (Fig. 5.1-A). Estos sedimentos areno-fangosos contienen, normalmente,
porcentajes de arena mayores del 50% y contenidos en fango por debajo del 40%
(Figs. 5.2-B y C).
Por otro lado, se observa la existencia en la plataforma continental de áreas de
menor extensión con distintos tamaños de grano. Una de estas áreas, localizada entre
los ríos Verde y Guadalfeo, está formada por sedimentos de tamaño de grano ﬁno de
tipo fango arenoso, con porcentajes en fango >50% (Fig. 5.1-A).
Del mismo modo, las áreas con un tamaño de grano más grueso se sitúan en tres
zonas diferentes del sector occidental: a) Frente al Río Torrox, donde la arena gravosa se
extiende hasta el borde de plataforma, con un contenido en arena mayor del 80% y con
un porcentaje en grava por debajo del 15% (Figs. 5.2-A y B); b) Frente al Río Chíllar,
en donde el sedimento constituido por arena se expande en una banda perpendicular
a la plataforma, desde la desembocadura del río hasta el borde de la plataforma; c)
Sobre el infralitoral en el cual se observan dos áreas formadas por sedimentos de tipo
gravo-arenoso con los máximos porcentajes en contenido de grava (>40%). Estas dos
últimas áreas gravo-arenosas se localizan, por un lado, entre los ríos Chíllar y Verde y
por otro, entre el puerto de Motril y el Cañón de Carchuna (Figs. 5.1-A y 5.2).
5.1.2. Sector oriental
De manera general, se observa que la plataforma continental en este sector está
caracterizada por materiales con un mayor tamaño de grano que al este del Cañón de
Carchuna, ya que los sedimentos constituidos por arena y arena gravosa cubren amplia-
mente este sector (Fig. 5.1-B). No obstante, la arena fangosa también se encuentra bien
distribuida. Respecto al contenido en fango, se observan muchas zonas con porcentajes
inferiores al 15% (Fig. 5.2-C).
En este sector, los sedimentos areno-gravosos con contenidos en arena por encima
del 70% y con porcentajes en grava por debajo del 25%, cubren extensas zonas de la
plataforma media y externa entre el Cañón de Carchuna y la Rambla de Haza de Trigo
(Figs. 5.1-B y 5.2-A y B).
Por otro lado, la arena fangosa se extiende por amplias áreas de la plataforma
interna al este de Calahonda, con porcentajes superiores al 50% en fango entre las
ramblas de Haza de Trigo y Albuñol (Figs. 5.1 y 5.2-C). Frente a la Rambla de Huarea,
la arena fangosa está restringida a aguas de plataforma media, sustituyéndose hacia el
este por una pequeña área de sedimento de tipo fango arenoso con un alto porcentaje
de fango (>50%) (Figs. 5.1-B y 5.2-C).
La mayor parte de la plataforma al este de la Rambla de Huarea está recubierta
por sedimentos más gruesos, de tipo arena (con >80% en arena), arena gravosa (con
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contenidos en arena de más del 70% y con menos del 25% de grava) y pequeñas
áreas aisladas de sedimento gravo-arenoso (con un contenido en grava mayor del 40%)
localizadas sobre los topsets del prodelta del Río Adra y en la parte más oriental de la
zona de estudio (Figs. 5.1-b, 5.2).
Los sedimentos mas ﬁnos se localizan frente al Río Adra donde la arena fangosa
cubre todo el prodelta (Fig. 5.1-b).
5.2. Distribución espacial de la reﬂectividad
Se han deﬁnido tres intervalos o clases de intensidad de la reﬂectividad (BS): a)
Intensidad de reﬂectividad alta (desde -9,4 a -18 dB); b) intensidad de reﬂectividad
media (desde -18 a -24 dB); y c) Intensidad de reﬂectividad baja (desde -24 a -32,7 dB)
(Tabla 5.1).
Esta clasiﬁcación se ha realizado a través de la división por intervalos usando el
método Natural Breaks del software ArcGis de los valores de la intensidad de la reﬂec-
tividad. Este método identiﬁca los puntos de corte entre clases mediante un algoritmo
de optimización. Esta fórmula matemática consiste, básicamente, en la minimización
de la suma de la varianza intraclase, es decir, se trata de obtener la máxima homo-
geneización (mínima dispersión) dentro de cada intervalo (intensidades) y la máxima
dispersión entre intervalos (clases).
Intervalos de intensidad Tamaño medio de % Grava % Arena % Fango
de la reﬂectividad (dB) grano (mm)
Reﬂectividad Desde -9,4 a -18 entre 3,5 y 1,4 2,4-70,2% 29,3-97,3% 0,0-24,3%
ALTA 25,4% 70,4% 4,3%
Reﬂectividad Desde -18 a -24 entre 1,4 y 0,8 0,0-33,4% 55,7-99,5% 0,0-42,3%
MEDIA 5% 80,9% 14,1%
Reﬂectividad Desde -24 a -32,7 entre 0,77 y 0,21 0-12,4% 23,3-95,5% 0,2-76,2%
BAJA 0,8% 62,1% 37%
Tabla 5.1: Correlación entre la clasiﬁcación de la reﬂectividad y los parámetros sedimentológicos
(tamaño medio de grano, valor mínimo y máximo de los porcentajes de grava, arena y fango) en el
área de estudio. En negrita se indican los valores medios de los porcentajes de grava, arena y fango.
La correlación entre la intensidad de la reﬂectividad y el tamaño medio de grano
se ha representado en un diagrama de puntos (Fig. 5.3). Para el cálculo del tamaño
medio de grano de los sedimentos superﬁciales se ha utilizado la media aritmética :
AM =
n∑
i=1
CM ∗ fi
donde AM representa la media aritmética del tamaño de grano de los sedimentos
superﬁciales, n número de clases granulométricas, CM la marca de clase deﬁnida como
CM = Ls+Li
2
donde Ls y Li son los límites superior e inferior del intervalo del tamaño
de grano respectivamente, y fi frecuencia relativa de la clase i.
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5.2.1. Correlación entre la intensidad de la reﬂectividad y el
tamaño de grano
Se ha obtenido una correlación positiva (R2 = 0, 63) entre la intensidad de la
reﬂectividad (BS) y el tamaño medio de grano (AM) (Fig. 5.3). Esta correlación viene
deﬁnida por la función:
BS = 9, 73 ln(AM)− 21, 43
Basándonos en la correlación reﬂectividad-tamaño medio de grano ha sido posible
caracterizar los patrones de distribución espacial de la intensidad de la reﬂectividad
(alta, media y baja) y los tamaños medios de grano del sedimento asociados a cada
una de las clases de reﬂectividad deﬁnidas (Tabla 5.1).
Figura 5.3: Representación de la relación entre la intensidad de la reﬂectividad (BS) frente al tamaño
medio de grano (AM) de las muestras de sedimento superﬁcial.
Las tres clases de reﬂectividad diferenciadas en la zona de estudio y su correlación
con las muestras de sedimento superﬁcial son las siguientes (Fig. 5.4):
a) Intensidad alta de la reﬂectividad. Este intervalo varía entre -9,4 y -18 dB (Tabla
5.1). Estos valores de reﬂectividad se corresponden con el intervalo de tamaño de grano
entre 3,45mm (grava) y 1,42mm (arena muy gruesa). Las zonas donde predominan
altas reﬂectividades muestran un fuerte dominio del porcentaje de arena (>70%), y
menor, pero existentes, contenidos en grava (25%, Tabla 5.2, Fig. 5.4).
b) Intensidad media de la reﬂectividad. Este intervalo de la reﬂectividad (-18 a -
24 dB) está asociado con tamaños de grano que oscilan entre 1,42mm (arena muy grue-
sa) y 0,77mm (arena gruesa) (Tabla 5.1). Las zonas con intensidades medias presentan
sedimentos de tipo arenoso, mezclados con porcentajes variables de grava (<33%) y
fango (<42%) (Tabla 5.1, Fig. 5.4).
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Figura 5.4: Imagen de la intensidad superﬁcial de la reﬂectividad en el área de estudio: (A1) reﬂec-
tividad con los datos ﬁltrados en el sector occidental; (A2) reﬂectividad con los datos ﬁltrados en el
sector oriental; B1) reﬂectividad clasiﬁcada en el sector occidental; (B2) reﬂectividad clasiﬁcada en el
sector oriental. En los diagramas circulares se representan los porcentajes en grava, arena y fango de
las muestras de sedimento superﬁciales a lo largo de la plataforma continental. Ver localización de los
sectores y de los sistemas ﬂuviales en la Figura 5.1.
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c) Intensidad baja de la reﬂectividad. La intensidad en este intervalo varía entre
los -24 y -32,7 dB y está asociada con un tamaño de grano que oscila entre 0,77mm
(arena gruesa) y 0,21mm (arena ﬁna) (Tabla 5.1). Se corresponde con los contenidos
más altos de fango (localmente por encima del 50%) y contenidos muy bajos o nulos
de grava (Tabla 5.1, Fig. 5.4).
5.2.2. Distribución de la intensidad de la reﬂectividad en la
plataforma
De manera general, se puede indicar que la distribución transversal de la intensidad
de la reﬂectividad en la plataforma pone de maniﬁesto que las aguas someras (< 25m)
están dominadas por sedimentos con una intensidad media y alta de reﬂectividad (Fig.
5.4). Por otro lado, la plataforma media, entre 25-75m de profundidad, presenta prin-
cipalmente áreas irregulares de reﬂectividad media y baja. Se observa la existencia de
algunas excepciones a la tendencia general como: a) El tramo entre el Río Verde y el
Cañón de Carchuna, donde los valores de reﬂectividad baja se observan en profundi-
dades entre 25 y 75m y b) la parte oriental de la zona estudiada que muestra valores
medios y altos de reﬂectividad entre 25-75m de profundidad (Fig. 5.4). A partir de los
75m de profundidad vuelven a encontrarse, normalmente, valores medios y altos de
reﬂectividad. Sin embargo, algunas áreas distales presentan reﬂectividades bajas, como
en los tramos entre los ríos Chíllar y Jate, entre el Río Seco y el cañón de Carchuna y
entre las Ramblas de Haza de Trigo y Huarea (Fig. 5.4).
Respecto a la distribución longitudinal de la intensidad de la reﬂectividad en la pla-
taforma a continuación se describe dicha distribución para ambos sectores (occidental
y oriental) (Fig. 5.4).
5.2.2.1. Sector occidental
Este sector está principalmente caracterizado por valores de la reﬂectividad medios a
bajos, aunque en aguas someras (< 25m) se alternan lateralmente áreas de reﬂectividad
alta y media. El tramo más signiﬁcativo de alta reﬂectividad en aguas someras ocurre
entre el Puerto de Motril y el Cañón de Carchuna (Figs. 5.4-A1 y A2).
En aguas profundas (> 25m) se observa un área de baja reﬂectividad en la plata-
forma interna, localizada en el límite más occidental de la zona de estudio. Al este,
se advierte una clara disminución de los valores de reﬂectividad. La plataforma que se
encuentra entre los rios Güí y Chíllar exhibe, principalmente, valores de reﬂectividad
media, con alguna área de reﬂectividad alta frente al Rio Torrox (Fig. 5.4-A1 y A2).
El tramo entre los ríos Chíllar y Seco presentan valores de reﬂectividad media, con dos
áreas alargadas y paralelas a la costa de reﬂectividad baja. Estas áreas se encuentran
separadas por una estrecha banda de reﬂectividad media que se extiende desde el río
Chíllar al Jate (Fig. 5.4). El sector de la plataforma entre el Río Seco y el Cañón de
Carchuna está cubierto por una extensa área de baja reﬂectividad (Fig. 5.4-A1 y A2).
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5.2.2.2. Sector oriental
El sector oriental presenta, principalmente, valores de reﬂectividad de media a alta
(Fig. 5.4-b1,b2). La mayor parte del infralitoral (< 25m) presenta una reﬂectividad alta.
El área más extensa de reﬂectividad alta se localiza al este del Río Adra, cubriendo la
plataforma interna hasta los 50m de profundidad (Fig. 5.4).
En aguas más profundas, en la plataforma media y externa, las áreas con alta reﬂec-
tividad ocurren frente a la Rambla de Gualchos, entre los 50 y los 75m de profundidad,
y en la parte más oriental de la zona de estudio, a profundidades mayores de 70m. En
el sector de transición entre la Rambla de Gualchos y el Río Adra, hay dos bandas de
baja reﬂectividad con tendencia oeste-este que están rodeadas por valores de reﬂecti-
vidad media; una banda más somera, relativamente continua pero irregular, ocurre a
profundidades de 50-75m , y otra más discontinua situada alrededor de los 100m de
profundidad (Fig. 5.4-B1 y B2).
5.3. Modelos de corrientes y tensión tangencial del
fondo
Los resultados provenientes de la simulación numérica (Modelo hidrodinámico 2D)
se muestran en el mapa de distribución de las velocidades de la corriente promediadas
en profundidad junto con los vectores de dirección de la corriente (Fig. 5.5). A partir
de dichas velocidades se han obtenido los mapas de la tensión tangencial del fondo
(Fig. 5.6), para dos situaciones extremas en la zona de estudio (predominio de vientos
de levante y de poniente). Aunque las velocidades del viento son similares para am-
bas direcciones de viento, las velocidades de la corriente promediadas en profundidad
y la tensión tangencial del fondo son mayores bajo condiciones de levante. Transver-
salmente, las velocidades de corrientes y la tensión tangencial del fondo máximas se
dan hasta los 25m de profundidad; hacia la cuenca, el borde de plataforma establece
un límite neto que marca una disminución signiﬁcativa de la velocidad de la corriente
(Figs. 5.5 y 5.6). Longitudinalmente a la plataforma, los mayores valores de ambas
variables ocurren en el sector oriental.
5.3.1. Sector occidental
Las velocidades de la corriente promediadas en profundidad más comunes en el
sector occidental son inferiores a 0,1m/s. Las velocidades máximas (> 0,2m/s) se en-
cuentran, normalmente, a profundidades menores de 25m. En promedio, las velocidades
de la corriente en la plataforma son mayores bajo condiciones dominantes de Levante.
Las máximas velocidades de la corriente en las dos situaciones modelizadas (levante
y poniente) ocurren entre los ríos Torrox y Chíllar, con valores mayores de 0,2m/s en la
zona litoral (Fig. 5.5-A1). En condiciones de levante, los sectores de la plataforma entre
los ríos Seco y Verde y entre el río Guadalfeo y el Cañón de Carchuna están también
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Figura 5.5: Distribución de la dirección y velocidad media de la corriente (m/s) en los sectores
occidental y oriental: (A1) bajo condiciones de vientos de levante en el sector occidental; (A2) bajo
condiciones de vientos de poniente en el sector occidental; (B1) bajo condiciones de vientos de levante
en el sector oriental; (B2) bajo condiciones de vientos de poniente en el sector oriental. Ver localización
de los sectores y de los sistemas ﬂuviales en la Figura 5.1.
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Figura 5.6: Distribución de la tensión tangencial del fondo (N/m2) en los sectores occidental y
oriental durante diferentes condiciones de viento: (A1) bajo condiciones de vientos de levante en el
sector occidental; (A2) bajo condiciones de vientos de poniente en el sector occidental; (B1) bajo
condiciones de vientos de levante en el sector oriental; (B2) bajo condiciones de vientos de poniente
en el sector oriental. Ver localización de los sectores y de los sistemas ﬂuviales en la Figura 5.1.
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afectados por valores de la velocidad de la corriente relativamente altos (por encima de
0,1m/s) (Fig. 5.5-A1). Durante condiciones de levante/poniente, los valores mínimos
de la velocidad se dan en la parte más occidental de la zona de estudio (< 0,03m/s) y
en el sector de la plataforma entre los ríos Verde y Guadalfeo (Fig. 5.5-A2).
La tensión tangencial del fondo tiene un patrón similar al de la velocidad de la
corriente promediada (Figs. 5.6-A1 y A2). Los máximos valores (0,2N/m2) ocurren en
las zonas infralitorales (< 25m) entre los ríos Torrox y Chíllar con independencia del
viento dominante (Figs. 5.6-A1 y A2). Valores altos también se observan entre el puerto
de Motril y el Cañón de Carchuna bajo condiciones de vientos de levante (Fig. 5.6-A1).
5.3.2. Sector oriental
En el sector oriental, las corrientes en la plataforma muestran diferentes comporta-
mientos longitudinalmente. La plataforma entre el Cañón de Carchuna y la Rambla de
Haza de Trigo está particularmente afectada por las corrientes cuando soplan los vien-
tos de levante, ya que dichas corrientes ﬂuyen hacia el oeste con velocidades mayores
de 0,15m/s, e incluso mayores de 0,2m/s en la zona cercana a la costa (Fig. 5.5-B1).
En condiciones de poniente, las corrientes son más débiles en la plataforma, con ﬂujos
hacia el noreste alcanzando escasamente los 0,1m/s (Fig. 5.5-B2).
La plataforma localizada frente a la Rambla de Haza de Trigo hasta al oeste del
Río Adra muestra las condiciones de la corriente menos energéticas del sector oriental.
Aquí, las velocidades máximas de la corriente (por encima de 0,2m/s) ocurren a pro-
fundidades menores de 25m. El resto de la plataforma muestra velocidades de corriente
mucho menores (alrededor de 0,1m/s), con direcciones alternantes de acuerdo con los
vientos predominantes (Figs. 5.5-B1 y B2).
La parte más oriental de este sector, presenta las condiciones más energéticas de la
zona de estudio, ya que la mayoría de la plataforma en esta parte está afectada por
velocidades de la corriente alrededor de 0,2m/s durante el predominio tanto de vientos
de poniente como de levante (Figs. 5.5-B1 y B2). Durante las condiciones de levante,
los valores de velocidad cercanos a 0,2m/s se pueden encontrar hasta el borde de la
plataforma (Fig. 5.5-B1). Durante el predominio de los vientos de poniente, las veloci-
dades de la corrientes son ligeramente menos intensas, con valores máximos próximos
a 0,2m/s en la plataforma interna, alcanzádose valores por debajo de 0,15m/s en la
plataforma externa (Fig. 5.5-B2).
La distribución de la tensión tangencial del fondo en el sector oriental revela condi-
ciones más energéticas afectando a áreas más profundas durante condiciones de viento
de levante dominantes (Fig. 5.6-B1). Los máximos valores (> 0,2 Nm−2) ocurren a pro-
fundidades menores de 25m. Longitudinalmente a la plataforma, los mayores valores de
la tensión tangencial del fondo se encuentran entre el Cañón de Carchuna y la Rambla
de Gualchos por un lado, y por otro desde el este de la Rambla de Huarea hasta el
límite más oriental de la zona de estudio (Figs. 5.6-A1 y B1).
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5.3.3. Perﬁl transversal de los prodeltas
Se ha realizado un análisis del patrón de la velocidad media de la corriente y de
la tensión tangencial en el fondo a lo largo del perﬁl transversal de los prodeltas es-
tudiados. Este análisis se ha llevado a cabo para observar la inﬂuencia de estas dos
variables sobre los diferentes dominios prodeltaicos, así como sobre los distintos tipos
morfológicos menores que se desarrollan sobre los mismos. Para ello, se ha trazado
un perﬁl transversal frente a la desembocadura de los ríos y ramblas cuya longitud se
ha extendido hasta el límite distal de los mismos. En este perﬁl trazado, se ha repre-
sentado conjuntamente el perﬁl batimétrico real del prodelta (obtenido con ecosonda
multihaz en las diferentes campañas oceanográﬁcas) y el perﬁl suavizado del mismo
(ver metodología página 74) con el ﬁn de eliminar morfologías menores y caracterizar
la morfología de primer orden del prodelta para poder delimitar mejor sus dominios
prodeltaicos (topset, foreset y bottomset).
Por otro lado, se ha representado la velocidad de la corriente promediada en profu-
didad a partir de resultados provenientes de la simulación numérica (Modelo hidrodi-
námico 2D), así como la tensión tangencial en el fondo obtenida a partir de los datos de
velocidad media de la corriente (Figs. 5.7 y 5.8). Como se ha indicado anteriormente,
las velocidades del viento son similares para ambas direcciones de viento (levante y
poniente) y se ha observado que las velocidades de la corriente promediadas en pro-
fundidad y la tensión tangencial del fondo son mayores bajo condiciones de levante y
máximas hasta los 25m de profundidad (Figs. 5.5 y 5.6) siendo la tendencia la misma
para ambas condiciones de viento. Por ello, en las Figuras 5.7 y 5.8 se ha representado
únicamente las condiciones de levante.
Tras la observación de los resultados se aprecia que la velocidad media de la co-
rriente, así como la tensión tangencial en el fondo disminuyen hacia el mar a partir del
límite foreset-bottomset o próximo a este (Figs. 5.7, 5.8). Se advierten velocidades mí-
nimas de 0,07m/s que se dan en el prodelta del Río Güí (Fig. 5.7-A) hasta velocidades
máximas de 0,6m/s como es el caso del prodelta del Río Torrox (Fig. 5.7-B).
Por otro lado, la tensión tangencial del fondo muestra una disminución de valores
que van desde un donde apenas existe tensión tangencial en los prodeltas del Río Chíllar
(Fig. 5.7-C) y de la Rambla de Haza de Trigo (Fig. 5.8-j) hasta alcanzar en algunos
casos valores de hasta 3N/m2, como sucede en el prodelta del Río Torrox (Fig. 5.7-B).
Esta disminución descrita a partir o próxima al límite foreset-bottomset (F-B) sucede
de manera diferente en el prodelta de la Rambla de Haza de Trigo donde la disminución
comienza a partir del límite distal (Fig. 5.8-J).
El mayor decremento de la velocidad media de la corriente y de la tensión tangencial
del fondo se da en el prodelta occidental del Río Adra (Fig. 5.8-M), con una diferencia
de velocidades de 0,25m/s y de tensión tangencial del fondo de 0,3N/m2 a partir del
límite F-B. Contrariamente, la menor diferencia de estos valores sucede en el prodelta
del Río Güí (Fig. 5.7-A), con tan solo un aumento de velocidad media de la corriente
de 0,05m/s y de la tensión tangencial del fondo de 0,14N/m2.
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Figura 5.7: Distribución de la velocidad media de la corriente (m/s) y de la tensión tangencial en
el fondo (N/m2) a lo largo del perﬁl transversal de los prodeltas del sector occidental. Se muestra el
perﬁl batimétrico real y el suavizado.
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Figura 5.8: Distribución de la velocidad media de la corriente (m/s) y de la tensión tangencial en el
fondo (N/m2) a lo largo del perﬁl transversal de los prodeltas del sector oriental. Se muestra el perﬁl
batimétrico real y el suavizado.
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Existe una clara excepción a la disminución hacia el mar de la velocidad de la
corriente y de la tensión tangencial en el fondo a partir del límite F-B. Esta excep-
ción se observa en el prodelta del Río Jate (Fig. 5.7-D) donde la disminución ocurre
opuestamente al resto, es decir, hacia costa. Se aprecia que a partir de dicho límite
ambas variables disminuyen hacia costa con un descenso de los valores de velocidad de
0,08m/s y de la tensión tangencial del fondo de 0,04N/m2. Hay que indicar que parece
que las ondulaciones del fondo marino que se desarrollan sobre el prodelta del Río Jate
se extienden en las zonas de velocidades mínimas, acabando justo cuando la inﬂuencia
de la velocidad de la corriente es mayor. Esto sucede también con los surcos erosivos
que se observan en dicho prodelta, que no han sido cartograﬁados en esta ﬁgura por
tener la misma dirección de los perﬁles.
Se contempla también en algunos casos una disminución de la velocidad de la co-
rriente y, en menor medida, de la tensión tangencial en el fondo en la zona más proximal
del prodelta, como es el caso de los prodeltas de los ríos Güí, Chíllar y Seco (Figs. 5.7-
B,C y E) donde las velocidades no disminuyen por debajo de los 0,25m/s y el prodelta
de la Rambla de Huarea (Fig. 5.8-L) en el que la velocidad disminuye en zonas próximas
a la costa de 0,2 a 0,14m/s.
Capítulo 6
El sistema deltaico del Río Adra
En el presente capítulo se muestra un estudio detallado del sistema deltaico del
Río Adra, comenzando por un análisis morfosedimentario y estratigráﬁco del sistema
prodeltaico a partir de datos de batimetría y reﬂectividad obtenidos con ecosonda
multihaz, muestras de sedimento superﬁcial (draga Shipek y Box Corer) y sísmica de
alta resolución (Geopulse). Asimismo, se expone el patrón de corrientes característico
en el área del sistema prodeltaico del Adra y zonas adyacentes a partir del modelo
hidrodinámico 2D. Por último, se realiza una descripción de la evolución reciente de
la línea de costa y de los depósitos deltaicos del Río Adra usando mapas históricos y
fotografías aéreas basándose en al artículo de Jabaloy et al. (2008) y, por otro lado, la
estimación de la tendencia del cambio volumétrico en el sistema prodeltaico durante
un largo periodo de 137 años (1876-2009) y durante un corto periodo más reciente
(2002-2009), así como el cambio batimétrico en este último periodo de 7 años.
6.1. Morfología submarina del sistema prodeltaico
La interpretación de la batimetría submarina en las zonas sumergidas del sistema
deltaico del Río Adra indica la existencia de un sistema prodeltaico asociado a la
historia del sistema ﬂuvial (Fig. 6.1). Esta interpretación ha permitido distinguir dos
lóbulos prodeltaicos principales, a los cuales se les ha denominado: a) Lóbulo Occidental,
con un área de 14,48 km2 y b) Lóbulo Oriental, con una extensión de, aproximadamente,
7,5 km2 (Fig. 6.2).
6.1.1. Lóbulo occidental del sistema prodeltaico del Río Adra
Este lóbulo prodeltaico se localiza frente a la antigua desembocadura natural del
Río Adra y se extiende más de 3 km aguas afuera de la línea de costa (extensión máxima
de 4,1 km) hasta una profundidad máxima de 60m aproximadamente (Figs. 6.1 y 6.2).
Presenta una extensión lateral media de 3,45 km. La orientación de su lóbulo central
hacia el este y frente a la ciudad de Adra, parece estar controlado por la presencia
de varias dorsales de arena (Fig. 6.2). La zona proximal (topset), con una inclinación
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Figura 6.1: Bloque 3D de la llanura deltaica y prodelta del Río Adra.
inferior a 0,5◦, muestra una disposición arqueada, extendiéndose algo más de 1 km con
respecto a la línea de costa (Figs. 6.2 y 6.3). La ruptura de pendiente u oﬄap break
tiene lugar a profundidades máximas de 18m. En el foreset las pendientes son muy
variables pero los valores más comunes están entre 1◦ y 3◦, aunque puede alcanzar
valores de hasta 5◦ en la parte occidental, y superiores a 20◦ en la parte oriental. Aguas
afuera, en el bottomset, las pendientes son mayoritariamente menores de 0,5◦ (Fig. 6.3-
Perﬁl A). La extensión máxima de esta zona distal es de, aproximadamente, 2 km en
una dirección SO .
6.1.2. Lóbulo oriental del sistema prodeltaico del Río Adra
Este lóbulo prodeltaico se desarrolla frente a la desembocadura actual del Río Adra
y está formado por la superposición de tres cuerpos o cuñas sedimentarias con oﬄap
breaks bien deﬁnidos (Figs. 6.2 y 6.3-Perﬁl B). De muro a techo, las características
principales de las cuñas son:
Cuña 1: La primera de las cuñas alcanza extensiones máximas de más de 2 km con
respecto a la línea de costa actual. Ésta es la más antigua y desarrollada, con una
zona proximal de baja inclinación (topset) que se extiende hasta una distancia
máxima de 800m con respecto a la desembocadura actual. En planta, presenta
una forma elongada y su oﬄap break se muestra paralelo tanto a la línea de costa
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Figura 6.2: Principales rasgos morfológicos del delta del Río Adra y zonas adyacentes.
como a la cuña sedimentaria más reciente (Fig. 6.2). La profundidad de su oﬄap
break aumenta de este a oeste, excepto en la parte central que está a unos 20m
de profundidad. El foreset tiene pendientes > 2◦ disminuyendo hacia el bottomset
donde las pendientes son generalmente <1◦. Su límite distal sigue la tendencia
de la línea de costa actual, encontrándose a una distancia de ésta de 1,45-1,75 km
(Fig. 6.2).
Cuña 2: La segunda cuña prodeltaica, presenta un desarrollo menor que la anterior,
ya que se extiende hasta aproximadamente 1 km desde la línea de costa (Figs. 6.1
y 6.2). Se desarrolla lateralmente hacia el este de la desembocadura actual. Su
superﬁcie superior presenta una inclinación elevada, con gradientes de pendiente
que pueden superar los 2◦, hasta una brusca ruptura de pendiente a menos de
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1 km de la línea de costa en la parte más occidental. La ruptura de pendiente
u oﬄap break se localiza a profundidades variables de 15-20m (Fig. 6.3-Perﬁl
B) y tiene una orientación principal NE-SO, paralela a la línea de costa excepto
en la parte más occidental donde su dirección es NO-SE. El foreset tiene una
extensión mínima de 50m coincidiendo con los máximos gradientes de pendiente
(< 7°). Hacia el NE, el perﬁl del foreset se hace más suave, aunque el gradiente
de pendiente se mantiene por encima de 1°. El bottomset muestra una extensión
media de 150m (Fig. 6.2).
Cuña 3: La tercera de las cuñas prodeltaicas, y la más reciente de las tres, se desarrolla
en la zona más proximal frente a la desembocadura actual del Río Adra, sobre
el topset de la cuña intermedia (Cuña 2) (Figs. 6.2 y 6.3-Perﬁl B). Su extensión
con respecto a la línea de costa actual no supera los 600m. El topset no se ha
podido cartograﬁar al completo, únicamente la parte más occidental del mismo
encontrándose a una distancia a la costa de no más de 450m (Fig. 6.2). Sus
pendientes localmente pueden presentar valores que rondan los 3°.
Figura 6.3: Perﬁles batimétricos transversales de los lóbulos sedimentarios que comprende el sistema
prodeltaico del Río Adra. Ver localización en la Figura 6.2.
6.1.3. Campos de ondulaciones sobre los lóbulos prodeltaicos
del Río Adra
Existen dos campos de ondulaciones desarrollados sobre los dos lóbulos que com-
ponen el sistema prodeltaico, siendo el rasgo morfológico más signiﬁcativo en el lóbulo
occidental (Fig. 6.2). Aunque estos campos de ondulaciones se han descritos de manera
general en el Capítulo 3, ahora se describen en mayor detalle.
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En el lóbulo occidental, las ondulaciones se desarrollan frente al antiguo cauce natu-
ral (antes del año 1872) ocupando un área de 4,4 km2. En el lóbulo oriental se localizan
asociadas al cauce actual (posterior al año 1910), abarcando un área de 0,7 km2. En
ambos campos las ondulaciones se encuentran a partir del oﬄap break hasta la isóbata
de los 55m en el lóbulo occidental y hasta la de los 40m en el oriental (Fig. 6.2).
Respecto a los parámetros morfométricos, el análisis de los histogramas de frecuen-
cia nos indica que: a) El mayor porcentaje de las ondulaciones presentan una longitud
lateral entre los 100-250m, b) Las pendientes se agrupan en dos intervalos: 0◦-0,5◦ y
0,5◦-1◦, c) La longitud de onda varía entre los 20-244m, d) Las alturas de las ondu-
laciones se concentran, mayoritariamente, en un rango de 0,5-1m, e) El 75% de las
ondulaciones tienen un índice de simetría entre 1 y 2 y f) Tienen un índice de forma
(L/H) entre 100-250 (Fig. 6.4).
Figura 6.4: Porcentaje de cada uno de los parámetros morfométricos del total de las ondulaciones
desarrolladas sobre los lóbulos prodeltaicos del Río Adra.
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Analizando la distribución espacial de los parámetros morfométricos, se observa
una clara relación entre el desarrollo de los campos de ondulaciones y la posición de las
desembocaduras (antigua y actual). En ambos campos, las ondulaciones presentan la
mayoría de sus ejes paralelos a las líneas batimétricas (Fig. 6.2). Las mayores longitudes
laterales se encuentran en el campo occidental. Se observa una disminución de la pen-
diente a medida que aumentamos la profundidad. Las pendientes negativas identiﬁcan
ondas sobreimpuestas en los ﬂancos proximales de ondas de dimensiones mayores. Los
valores de longitud de onda se distribuyen de forma heterogénea a lo largo de todo el
área de estudio, encontrándose los valores más elevados al este del campo occidental y a
partir de los 40,m de profundidad. Las ondas de mayor altura se encuentran cerca de la
desembocadura del cauce antiguo. Por el contrario, las ondulaciones con mayor índice
de asimetría se distribuyen alejadas de la desembocadura. Finalmente, las ondulaciones
con valores bajos de índice de forma se encuentran a 45m de profundidad en el campo
occidental y a 30m en el oriental, encontrándose las más achatadas mar adentro.
6.2. Caracterización sedimentológica y geoquímica de
los sedimentos superﬁciales
En este apartado se muestran los resultados del análisis de la caracterización sedi-
mentológica y geoquímica de los sedimentos superﬁciales del sistema prodeltaico del
Río Adra (lóbulo oriental y occidental) y áreas adyacentes de la plataforma continental,
las cuales se indican en la descripción como sector oriental y occidental.
6.2.1. Distribución granulométrica
A partir del análisis granulométrico de los sedimentos superﬁciales, se observa que
todas las muestras presentan un alto contenido en la fracción arena, con un valor
medio del 61%. Los porcentajes más bajos de contenido en arena (entre 5-20%) se
encuentran en el bottomset del lóbulo occidental del sistema prodeltaico, mientras que
los mayores porcentajes (entre 80-95%) se localizan, generalmente, por encima de los
25m de profundidad y a lo largo del lóbulo oriental (Fig. 6.5-B).
El fango, la segunda clase granulométrica con mayor porcentaje en peso, muestra
valores muy dispares que varían entre el 2% y el 97%, siendo el valor medio del 29%
(Fig. 6.5-C). Los mayores porcentajes en fango (70-97%) están en el bottomset del
lóbulo prodeltaico frente al cauce natural del río. Sin embargo, por encima de los 25m
de profundidad, y en la mayoría del sector oriental de la plataforma continental, el
contenido en fango no supera el 15% en peso (Fig. 6.5-C). Si diferenciamos el conte-
nido en limo y arcilla, observamos que el porcentaje en limo de los sedimentos varía
en un rango entre el 73% y el 1%, siendo su valor medio del 20%. Los mayores por-
centajes en limo se encuentran en los sedimentos que recubren el bottomset del lóbulo
occidental (Fig. 6.6-A). El contenido en arcilla de los sedimentos presenta el mismo
6.2 Caracterización sedimentológica y geoquímica 213
Figura 6.5: Distribución superﬁcial del contenido en grava (A), arena (B) y fango (C) de los sedi-
mentos en el sistema prodeltaico del Río Adra y zonas adyacentes.
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patrón de distribución (Fig. 6.6-B), aunque en áreas más restringidas, con porcentajes
comprendidos entre 1-30% y con con valor medio de tan sólo el 8%.
La fracción grava es la menos representada en el área estudiada, observándose que el
sector más oriental de la plataforma continental, se encuentra cubierto por los mayores
porcentajes de esta fracción (20-58%) (Fig. 6.5-A). El topset y parte del foreset del
lóbulo occidental muestran también valores altos de contenido en grava (>30%), pero
a medida que avanzamos hacia el mar el contenido en grava disminuye, aumentado
cerca del límite distal del prodelta (Fig. 6.5-A). El lóbulo oriental no muestra valores
de contenido en grava superiores al 5% (Fig. 6.5-A).
Figura 6.6: Cartografías del contenido en limo (A) y arcilla (D) de los sedimentos superﬁciales en el
sistema prodeltaico del Río Adra y zonas adyacentes. Se muestran las modiﬁcaciones que ha sufrido
el cauce del río.
Según el porcentaje en peso de las fracciones granulométricas analizadas, se pueden
establecer 4 grupos texturales de sedimentos que representarían aproximadamente el
80% del total, como se observa en la Figura 6.7 mediante el diagrama textural de Folk.
La arena fango-gravosa es la más común, seguida de la arena fangosa, fango arenoso y
arena gravosa. El 20% restante está compuesto por sedimentos de tipo arena y grava
arenosa, y puntualmente grava areno-fangosa, fango gravoso y fango (Fig. 6.7).
Respecto a la distribución espacial de los tipos de sedimento en el sistema pro-
deltaico, se observa que la parte más somera del lóbulo oriental (hasta los 25m de
profundidad) está compuesta mayoritariamente por sedimentos de tipo arenoso, en
transición a areno-fangoso, hacia mar adentro (Fig. 6.7-B).Por otro lado, el dominio
prodeltaico del topset del lóbulo occidental está constituido por sedimentos con mayor
proporción en grava (grava arenosa), disminuyendo esta proporción en el foreset, donde
los sedimentos son de tipo areno-gravoso. En el bottomset de dicho lóbulo, aumenta
el porcentaje en la fracción fango de los sedimentos, observándose depósitos de tipo
fango-arenoso y areno-fangoso (Fig. 6.7-B).
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Figura 6.7: A. Diagrama textural de Folk (1954, 1957) donde se representan las muestras de sedi-
mento en el sistema prodeltaico del Río Adra y áreas adyacentes. B. Mapa textural del sedimento en
las áreas citadas anteriormente. Véase leyenda de color en el Diagrama de Folk.
Asimismo, la disposición de los sedimentos en las áreas adyacentes al sistema pro-
deltaico está caracterizada, de manera general, por un aumento del porcentaje de la
fracción grava en el sector oriental, con predominio de arena gravosa (Fig. 6.7-B).Por
otro lado, en el sector occidental, se observa la existencia de sedimentos con mayores
porcentajes en la fracción fango, tipo arena fango-gravosa y fango arenoso (Fig. 6.7-B).
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Según los resultados obtenidos tras el cálculo de los parámetros granulométricos
propuestos por Folk y Ward (1957), la zona estudiada está caracterizada por unos
valores del tamaño medio de grano muy variables, que oscilan entre 7,34 y -2φ (desde
grava hasta limo muy ﬁno) (Fig. 6.8-A). El valor medio de este parámetro, para todas
las muestras, se encuentra en el rango de la arena ﬁna (2,44φ). Se observa claramente
el aumento del tamaño medio de grano de oeste a este, y en el topset del lóbulo
occidental. Los tamaños más ﬁnos se encuentran mayoritariamente en el bottomset del
lóbulo prodeltaico occidental variando desde limo medio hasta muy ﬁno. El lóbulo
oriental presenta valores intermedios de tamaño de grano que van desde la arena ﬁna
a muy ﬁna.
Figura 6.8: A.Mapa de distribución de los valores de tamaño medio de grano. B.Mapa de distribución
de los valores del grado de selección o sorting. Se muestran las modiﬁcaciones del cauce del río.
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Por otro lado, los sedimentos presentan, principalmente, un grado de selección de
pobre a muy pobre (σ1 =0,86 - 3,92). Su distribución espacial muestra una gran hetero-
geneidad (Fig. 6.8-B) con sedimentos muy pobremente seleccionados en la mayoría de la
zona. Además, se observa en el sector occidental sedimentos pobremente seleccionados
hasta los 25m de profundidad. En general, se advierte una tendencia en la disminución
del grado de selección con la profundidad frente a la desembocadura actual del Río
Adra, donde los sedimentos se encuentran mejor seleccionados en las proximidades de
dicha desembocadura (Fig. 6.8-B).
El índice de asimetría varía desde valores positivos (SK1 =0,73) hasta valores ne-
gativos (SK1 =-0,45), con un valor medio de 0,15. Asimismo, a partir de las distribu-
ciones granulométricas de las muestras de sedimento superﬁcial, se ha establecido la
correspondencia con un tamaño medio de grano entre arena media a ﬁna.
El índice de apuntamiento o angulosidad de la distribución granulométrica varía
desde muy leptocúrtico (KG =2,99) a platicúrtico (KG =0,7), con un valor medio de
1,6 que indica un predominio de las distribuciones muy leptocúrticas, caracterizadas
por un escasa dispersion en los tamaños de grano de los sedimentos.
Figura 6.9: Clasiﬁcación hidrodinámica y textural de los sedimentos de acuerdo con el Diagrama de
Pejrup (1988). Se han diferenciado las muestras ubicadas en los diferentes lóbulos que componen el
sistema prodeltaico y en las áreas adyacentes de la plataforma continental.
Al representar las muestras analizadas en el diagrama propuesto por Pejrup (1988)
para correlacionar la textura del sedimento y los procesos de transporte-depósito que
lo generaron, además de indicar las condiciones energéticas e hidrodinámicas del medio
sedimentario, se observa como la mayoría de ellas se sitúan en la zona hidrodinámica
III (Fig. 6.9). Esta zona se corresponde a una situación de alto hidrodinamismo en
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la que dominan los procesos de transporte y depósito de alta energía relacionados con
las corrientes de turbidez. En relación a la situación de las muestras respecto a los
campos de sedimento (campos A-D), su distribución en variable y varía en función de
la mayor o menor proximidad a la fuente que suministra el material arenoso.
En el diagrama utilizado se han diferenciado las muestras obtenidas en los dos
lóbulos que forman el sistema prodeltaico y las ubicadas en las áreas adyacentes de
la plataforma continental (Fig. 6.9). Se observa que las muestras localizadas en los
prodeltas y que se sitúan más cerca del vértice de la arena (Fig. 6.9) se corresponden
con las muestras obtenidas en el topset del lóbulo occidental y en las zonas más someras
de las cuñas que forman el lóbulo oriental, las cuales presentan una alta inﬂuencia del
área fuente, en este caso el Río Adra.
6.2.2. Análisis geoquímico
Para el estudio y caracterización de las relaciones entre mayores y traza, con la
textura de los sedimentos del sistema prodeltaico del Río Adra y las zonas adyacentes,
se han normalizado los valores de concentración absoluta (Tabla 6.1) utilizando la
fórmula del Factor de Enriquecimiento (EF) propuesta por Sutherland (2000).
Figura 6.10: Concentración absoluta de los elementos mayores y traza normalizada respecto al UCC
(Upper Continental Crust, Taylor y McLennan, 1985) y a la CC (Continental Crust, Wedepohl, 1995)
mostradas en la Tabla 6.1.
En general, en la Figura 6.10 se observa un empobrecimiento (valores< 1) en los
elementos relacionados con ﬁlosilicatos (Al, Fe, K, Mg, Na, Rb), lo que sugiere una
relativamente baja abundancia de dichos componentes en los sedimentos y, por tanto,
en la capacidad de adsorción de metales pesados sobre estas partículas. Sin embargo,
se observa un enriquecimiento importante en elementos mayores y traza cuya abun-
dancia puede relacionarse con sulfuros (S, As, Cr, Ni, Sb, Cd, Co, Cu, Pb, Zn), algunos
minerales pesados (Ti, V, Cr) y micas de litio (Li, Cs), así como con la presencia de
partículas biogénicas (Ca, Sr).
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Si representamos los valores obtenidos para el EF en los sedimentos de la zona
de estudio, en diagramas de caja (box and whisker), podemos agrupar los elementos
analizados en función de los grados de enriquecimiento anteriores (Fig. 6.11):
Figura 6.11: Diagramas de caja (box and whisker) de los Factores de Enriquecimiento calculados
para la composición geoquímica de los sedimentos superﬁciales (n=20) de la zona de estudio. En
naranja se indican os límites establecidos para los diferentes grados de enriquecimiento establecidos
por Sutherland (2000). Los elementos se han marcado en color para diferenciar los grupos que se han
establecido en función del grado de enriquecimiento: a. Muy bajo a muy alto o extremadamente alto
(verde), b. Muy bajo o moderado a signiﬁcativo (rojo), c. Muy bajo a moderado (azul) y d. Muy bajo
(negro).
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Elementos con un enriquecimiento de muy alto a extremadamente alto. Este grupo
estaría constituido sólo por el As, que no se ha representado debido a que presenta
un valor extremo de 1050, y excede el rango de la escala gráﬁca utilizada. Este
elemento muestra una amplia variación del Factor de Enriquecimiento que oscila
ente 19,18 y 134,34, si no tenemos en cuenta los datos atípicos (outliers).
Elementos con un enriquecimiento de muy bajo a muy alto o extremadamente
alto: Con un rango de variación tan amplio, sólo aparecen el Ca y el Sr, con
valores extremos que pueden llegar hasta 256 y 148, respectivamente.
Elementos con un enriquecimiento de muy bajo o moderado a signiﬁcativo: En
este grupo diferenciamos elementos con valores extremos de EF<20 (Zn, Co, Cd,
Bi y Li) o EF>20 (Pb, Ag, Sb y S).
Elementos con un enriquecimiento de muy bajo a moderado: En este grupo se
encuentran el Fe, Ti y P, junto a una serie de elementos traza como el Mn, U,
Th, V, Sc, Y, Cs y REE.
Elementos con un enriquecimiento deﬁciente o muy bajo: En este grupo aparecen
representados elementos con valores extremos de EF>20, como el Mo, Cu, Ni,
Cr y Mg, junto con elementos con valores extremos de EF<20, como el Ba, Na,
K, W, Sn, Rb, Nb, Ga, Zr y Hf. Hay que indicar que los dos últimos elementos
(Zr y Hf) poseen un rango de EF tan bajo que no se representan en la gráﬁca
de la Figura 6.11 con valores de EF entre 0 y 0,16 para el primero y entre 0-0,11
para el segundo.
6.2.3. Relación entre variables sedimentológicas y geoquímicas
Para establecer las posibles asociaciones entre la composición geoquímica y gra-
nulométrica de las muestras, se ha realizado un Análisis de Componentes Principales
(PCA) sobre los Factores de Enriquecimiento de los elementos mayores y traza, junto
con las diferentes fracciones granulométricas en las muestras analizadas. Este análisis se
ha llevado a cabo con el programa STATISTICA 7 permitiendo establecer los factores
más importantes que se relacionan con el contenido y distribución de los elementos en
estas facies, supeditados por las condiciones ambientales de depósito.
En este caso, se han identiﬁcado dos factores principales (Fi), que explicarían el
67% de la varianza total (Fig. 6.12), y que están íntimamente relacionados con las
propiedades sedimentológicas y geoquímicas de los sedimentos en el sistema deposicio-
nal de Adra. Se observa que ambos factores poseen una doble componente: textural y
composicional, que separa algunas de las muestras en dos grupos bien diferenciados.
El Factor 1 (51%), permite separar dos grupos texturales de composición geoquí-
mica diferente (Fig. 6.12-A). Por un lado se encuentran los sedimentos ﬁnos constituidos
por limo y arcilla enriquecidos en Cs, junto con las fracciones de arena muy ﬁna, en-
riquecidas en Ti y Rb, principalmente. Por otro lado, se agrupan los sedimentos de
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Figura 6.12: Representación de los factores obtenidos mediante el análisis de componentes principales
(PCA), respecto a las variables (A) y las muestras (B). Mapa de localización de las muestras utlizadas
para dicho análisis (C). Se representa en todos los gráﬁcos (A-C) los grupos separados por éste análisis.
tamaño mayor a arena gruesa enriquecidos en el resto de elementos químicos analiza-
dos (GRUPO 1). Las muestras asociadas a este grupo (Fig. 6.12-B) se encuentran en la
zona más oriental del área de estudio, en áreas de la plataforma adyacentes al sistema
prodeltaico (Fig. 6.12-C).
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En el Factor 2 (16%), se independiza claramente el grupo constituido por fango
enriquecido en Cs del resto de elementos (GRUPO 2). Dichas muestras se localizan en
la parte central y occidental del área de estudio, a partir del límite distal del lóbulo
prodeltaico occidental (Fig. 6.12-B,C).
6.3. Distribución de la reﬂectividad en el prodelta del
Río Adra y áreas adyacentes
Se ha realizado un estudio detallado de la intensidad de la reﬂectividad en el sis-
tema prodeltaico del Río Adra y en áreas adyacentes de la plataforma, basándonos en
el método utilizado en el apartado 5.2. Para ello se han utilizado las muestras obte-
nidas en las campañas MOSAICO 1108 (n=99) y ESPACE01 (n=12). En esta zona
más reducida, se han diferenciado los mismos intervalos o clases de intensidad de la
reﬂectividad (BS) deﬁnidas en el capitulo 5, aunque diﬁeren en uno de los extremos:
a) Intensidad de reﬂectividad alta (desde -9,4 a -18 dB); b) intensidad de reﬂectividad
media (desde -18 a -24 dB); y c) Intensidad de reﬂectividad baja (desde -24 a -30,9
dB) (Tabla 6.2, Fig. 6.13).
Intervalos de intensidad Tamaño medio de % Grava % Arena % Fango
de la reﬂectividad (dB) grano (mm)
Reﬂectividad Desde -9,4 a -18 Entre 3,3 y 1,2 0,0-63,3% 36,5-95,9% 0,0-22,6%
ALTA 19,6% 74,9% 5,4%
Reﬂectividad Desde -18 a -24 Entre 1,2 y 0,5 0,0-55,2% 23,5-98,2% 0,2-76,0%
MEDIA 7,2% 73,1% 19,7%
Reﬂectividad Desde -24 a -30,9 Entre 0,5 y <0,03 0,0-40,0% 3,6-71,4% 14,7-96,4%
BAJA 2,4% 33,6% 62,0%
Tabla 6.2: Correlación entre la clasiﬁcación de la reﬂectividad y los parámetros sedimentológicos
(tamaño medio de grano, valor mínimo y máximo de los porcentajes de grava, arena y fango) en
sistema prodeltaico del Río Adra y áres adyacentes de la plataforma continental. En negrita se indica
los valores medios de los porcentajes de grava, arena y fango.
Se ha representado en un diagrama de puntos la correlación entre la intensidad de la
reﬂectividad y el tamaño medio de grano (Fig. 6.14). Para el cálculo del tamaño medio
de grano de los sedimento superﬁciales se ha utilizado la media aritmética descrita en
la página 195. La representación de dichos puntos muestra una correlación positiva
(R2 = 0, 62) entre la intensidad de la reﬂectividad (BS) y el tamaño medio de grano
(AM) (Fig. 6.14), la cual viene deﬁnida por la función:
BS = 8, 34(AM)− 28, 33
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Figura 6.13: Distribución espacial de las intensidades de la reﬂectividad: (a) Reﬂectividad con los
datos ﬁltrados; (b)Datos de reﬂectividad clasiﬁcados (baja, media y alta intensidad). En los diagra-
mas circulares se representan los porcentajes en grava, arena y fango de las muestras de sedimento
superﬁciales a lo largo de la plataforma continental.
Figura 6.14: Representación de la relación entre la intensidad de la reﬂectividad (BS) frente al
tamaño medio de grano (AM) de las muestras de sedimento superﬁcial.
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6.3.1. Correlación entre la intensidad de la reﬂectividad y el
tamaño medio de grano
Basándonos en la correlación entre la intensidad de la reﬂectividad y el tamaño me-
dio de grano de los sedimentos ha sido posible caracterizar los patrones de distribución
espacial de la intensidad de la reﬂectividad (alta, media y baja) y los tamaños de grano
del sedimento asociados a cada una de las clases de reﬂectividad deﬁnidas (Tabla 6.2).
Las tres clases de reﬂectividad diferenciadas en la zona de estudio y su correlación con
las muestras de sedimento superﬁcial se describen brevemente a continuación:
a) Intensidad alta de reﬂectividad. La intensidad de este intervalo varía entre -9,4 a
los -18 dB (Tabla 6.2). Estos valores de reﬂectividad se corresponden con un intervalo
de tamaño medio de grano entre 3,3 mm (gravas) y 1,2 mm (arenas muy gruesas),
según la función que correlaciona ambas variables. Las áreas de altas reﬂectividades
presentan una fuerte dominancia de sedimentos arenosos (> 70%),y en menor medida,
pero existentes, contenidos en grava (Tabla 6.2, Fig. 6.13-B).
b) Intensidad media de reﬂectividad. Este intervalo de la reﬂectividad (-18 to -24
dB) está asociado con tamaños medios de granos que oscilan entre los 1,2 mm (arenas
muy gruesas) y los 0,5 mm (arenas gruesas) (Tabla 6.2). Las zonas con intensidades
medias presentan sedimentos de tipo arenosos, mezclados con gravas (< 7,5%) o con
fangos (< 20%) (Tabla 6.2, Fig. 6.13-B).
c) Intensidad baja de reﬂectividad. La intensidad de la reﬂectividad en este intervalo
varía desde los -24 y -30,9 dB y está asociada con un tamaño medio de grano que
oscila entre los 0,5 mm (arenas gruesas) y <0,03 mm (limos) (Tabla 6.2). No se ha
podido concretar con exactitud el tamaño medio de grano correspondiente al límite
inferior de este intervalo. Se ha observado que la función que correlaciona la intensidad
de la reﬂectividad (BS) con el tamaño de grano (AM) no es aplicable a valores de
BS ≤ −28, 33 dB. Se ha tomado el límite de los limos (0,03) para una BS de -28 dB,
a partir de la cual no es posible establecer la correlacion entre ambas variables. Este
intervalo se corresponde con los contenidos más altos de fango (localmente por encima
del 60%) y contenidos muy bajos o nulos de gravas (Tabla 6.2, Fig. 6.13-B).
6.3.2. Distribución espacial de la intensidad de la reﬂectividad
La distribución transversal a la plataforma de la intensidad de la reﬂectividad en
esta zona, maniﬁesta que las agua someras (< 25m) están recubiertas por sedimentos
con una intensidad de reﬂectividad media y alta (Fig. 6.13). En la plataforma media,
entre 25-75 m de profundidad, predominan las reﬂectividades medias y bajas, a ex-
cepción de la parte más oriental de la plataforma, la cual se encuentra cubierta por
sedimentos con intensidades altas (Fig. 5.4). A profundidades mayores de 75m observa-
mos los valores medios y altos, a excepción de una pequeña área en el sector occidental
con valores de intensidad de la reﬂectividad bajos (Fig. 6.13).
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Respecto al sistema prodeltaico se observa como en el lóbulo occidental la reﬂecti-
vidad disminuye hacia aguas más profundas (Fig. 6.13). En el topset de dicho lóbulo,
se encuentran únicamente reﬂectividades altas. En el foreset predominan los valores
medios de reﬂectividad, disminuyendo dichos valores en el bottomset (reﬂectividad ba-
ja), siendo éste el área de más baja reﬂectividad de toda la zona. En el lóbulo oriental,
observamos que la cuña más proximal se encuentra recubierta por sedimentos con reﬂec-
tividades altas, frente a la desembocadura. En la segunda cuña predominan los valores
de reﬂectividad medios, mientras que en la cuña más antigua se observan reﬂectividades
medias y bajas.
Analizando la distribución longitudinal a la plataforma de la reﬂectividad se observa
que los valores de alta intensidad de la reﬂectividad se dan en la parte más oriental
(Fig. 6.13). Se observan valores medios y bajos en la zona más occidental. La parte
central, al este de la desembocadura antigua del Río Adra hasta la desembocadura
actual, se encuentra recubierta por sedimentos con reﬂectividades medias-bajas. Por
último, la parte más oriental presenta un claro predominio de los valores altos de
reﬂectividad.
Respecto al sistema prodeltaico se puede decir, que en conjunto, existe una tendencia
del aumento de los valores de reﬂectividad desde el lóbulo occidental hacia el oriental
(Fig. 6.13). Es decir, el lóbulo occidental presenta un gran área de sedimentos con
reﬂectividades bajas, mientras que el lóbulo oriental se caracteriza por reﬂectividades
medias con disminución de las mismas hacia el este.
6.4. Análisis de estratigrafía sísmica del sistema
prodeltaico del Río Adra
El espesor sedimentario del sistema prodeltaico del Río Adra es superior a los 17
ms en las áreas proximales (Fig. 6.15), decreciendo gradualmente en dirección sur,
de manera más suave en el lóbulo oriental. Se aprecian dos depocentros principales:
a) Frente a la desembocadura antigua del Río Adra, con una potencia sedimentaria
máxima de aproximadamente 30,7 ms. Este depocentro tiene una dirección SSE-NNO
y se encuentra a aproximadamente 14m de profundidad; b) Al este del depocentro
anterior se localiza un segundo depocentro, entre la desembocadura antigua y actual
del río, alcanzando casi los 34 ms de espesor sedimentario máximo. Ésta es la potencia
sedimentaria mayor encontrada en todo el sistema prodeltaico (Fig. 6.15), con una
dirección ENE-OSO y a unos 10,5m de profundidad. Se observa un tercer depocentro,
de menor envergadura frente al cauce actual del Río Adra, con espesores que no superan
los 23 ms, dirección NE-SO y en una profundidad de unos 8,5 m.
Mediante el análisis de estratigrafía sísmica se han identiﬁcado cinco unidades sís-
micas diferentes (U1-U5). Estas unidades están fosilizando, excepto en el sector oriental
frente al cauce actual del río y al oeste de la zona, a una unidad sísmica discontinua,
a la que se le ha denominado Unidad Sísmica Basal (USB) (Fig. 6.16).
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Figura 6.15: Espesor total de sedimentos del sistema prodeltaico del Río Adra.
Figura 6.16: Límite distal de la Unidad Sísmica Basal (USB) y de las unidades sísmicas que componen
el sistema prodeltaico (U1-U5).
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6.4.1. Unidad Sísmica Basal (USB)
La unidad USB se localiza sobre una discontinuidad estratigráﬁca caracterizada
por un reﬂector de alta amplitud (Figs. 6.17 y 6.18), a la que se le ha denominado
límite Sb1 (Fig. 6.19-A). Esta unidad posee reﬂectores internos de alta amplitud y
discontinuos, que muestran terminaciones en onlap con respecto a su límite superior.
La conﬁguración de los reﬂectores de la USB es agradante, y tiene forma en cuña o
lenticular (Figs. 6.17 y 6.18).
Figura 6.17: Arquitectura estratigráﬁca del sector occidental del sistema prodeltaico del Río Adra.
A. Perﬁl sísmico de alta resolución obtenido con Geopulse y B. Interpretación del perﬁl sísmico donde
se muestran las unidades sísmicas diferenciadas (USB, U1, U2, U3 y U4). Se muestran los límites de
las unidades observadas (Sb1 a Sb5). TWWT: Tiempo doble en milisegundos.
La Unidad Sísmica Basal (USB) se distribuye paralelamente a la línea de costa,
extendiéndose más de 3 km hacia el mar frente a la desembocadura actual del Río
Adra (Fig. 6.20-A). En el resto del área, su extensión transversal no supera los 2,5 km
aguas afuera. La USB tiene un menor desarrollo en el sector más oriental, limitado
por los aﬂoramientos del basamento acústico localizados en ese área (Fig. 6.16). Su
extensión lateral o longitudinal abarca una longitud mínima de 10,7 km.
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Figura 6.18: Arquitectura estratigráﬁca del sistema prodeltaico del Río Adra. A. Perﬁl sísmico de
alta resolución obtenido con Geopulse y B. Interpretación del perﬁl sísmico donde se muestran las
unidades sísmicas diferenciadas (USB, U1, U2, U3 y U4). Se muestran los límites de las unidades
observadas (Sb1 a Sb5). TWWT: Tiempo doble en milisegundos.
El espesor sedimentario de la USB varía entre los 0 y 7,7ms (Fig. 6.20-A), con un
valor medio de 2,3ms. Se observa, de manera general, que la potencia sedimentaria
de la USB en el sector oriental es mayor que en el occidental. Los máximos espesores
de esta unidad se encuentran: a) Frente al cauce natural del río con un potencia sedi-
mentaria de 7,7ms, una dirección SE-NO y, su límite superior (discontinuidad Sb2) se
encontraba a unos 30m de profundidad en la paleobatimetría observada (Figs. 6.20-A y
6.19-B); b) El segundo depocentro se halla al este del anterior, entre la desembocadura
antigua y actual del río Adra con un espesor sedimentario de 6,3 ms y dirección E-O
(Fig. 6.20-A). Se localiza a unos 35,8m de profundidad; c) Un tercer depocentro se
observa frente al cauce actual del río, fuera del sistema prodeltaico. Tiene espesores
que alcanzan los 6ms, una dirección SE-NO y se encuentra a aproximadamente 33,5m
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de profundidad (Fig. 6.20-A); c) El cuarto y último depocentro se localiza entre los
dos cauces artiﬁciales del río con máximos de 6,4ms de espesor sedimentario, dirección
SE-NO y a unos 27m de profundidad (Fig. 6.20-A).
Figura 6.19: Paleobatimetría de las principales discontinuidades observadas (Sb1-Sb7).
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Figura 6.20: Mapas de isopacas de la Unidad Sísmica Basal (USB)(Imagen A) y de las unidades
sísmicas del sistema prodeltaico del Río Adra (U1-U5) (Imágenes de la B a la F).
6.4.2. Unidad Sísmica U1
La Unidad sísmica U1 presenta una terminación de los reﬂectores en downlap res-
pecto a su límite inferior en la mayor parte de la unidad, excepto en las zonas más
distales donde a veces se observan terminaciones en onlap. Las terminaciones de los
reﬂectores en su límite superior es en toplap y en truncación erosional. La Unidad
Posee una conﬁguración interna de los reﬂectores oblicua-paralela pasando a prácti-
camente paralela en las zonas más distales (Figs. 6.17 y 6.18). La respuesta acústica
es más reﬂectiva en las zonas más próximales, haciéndose incluso en ocasiones difícil
diferenciar los reﬂectores internos y menos reﬂectiva hacia las zonas más distales. Se
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observa en un único perﬁl un pequeño tramo, localizado frente al cauce natural del río,
donde la superﬁcie superior de esta unidad se encuentra levemente ondulada. Su forma
tridimensional tiene geometría en cuña (Figs. 6.17 y 6.18).
Esta unidad presenta su máximo desarrollo frente al cauce antiguo del Río Adra
(Fig. 6.20-B). La Unidad U1 se localiza únicamente en el sector occidental del sistema
prodeltaico (Fig. 6.21), extendiéndose a una distancia de la línea de costa actual de
3 km aproximadamente, y con una extensión lateral máxima de 4,6 km en la parte más
proximal (Fig. 6.20-B).
Figura 6.21: Arquitectura estratigráﬁca del sector oriental del sistema prodeltaico del Río Adra.
A. Perﬁl sísmico de alta resolución obtenido con Geopulse y B. Interpretación del perﬁl sísmico don-
de se muestran las unidades sísmicas diferencias (USB,U2, U3, U4 y U5). Se muestras las mayores
discontinuidades (Sb1, Sb2, Sb4, Sb5 y Sb6). TWWT: Tiempo doble en milisegundos.
La Unidad Sísmica U1 tiene una potencia sedimentaria que varía desde 0 a 10,8ms,
con un valor medio de 2,1ms, observádose una disminución gradual de la misma hacia
el S y SE (Fig. 6.20-B). Se localizan dos depocentros principales en la distribución de
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las isopacas de esta unidad: a) El primero de ellos, ubicado frente al cauce natural del
río, tiene un espesor de sedimentos que alcanza los 7ms, con dirección NNE-SSO, lo-
calizándose su límite superior (Sb3) a casi 29m de profundidad en la paleobatimetría
(Figs. 6.20-B y 6.19-C); b) El segundo y máximo depocentro, lo encontramos al este del
anterior, entre la desembocadura antigua y actual del río Adra, con un espesor sedi-
mentario de 10,8ms (Fig. 6.20-B). Su dirección es SE-NO y se halla a una profundidad
de aproximadamente 27,2m. El resto de la unidad no muestra valores superiores a los
2ms, a excepción de una pequeña área en la parte más al oeste, con espesores de 4,5ms
(Fig. 6.20-B).
6.4.3. Unidad Sísmica U2
Las características de los reﬂectores de la Unidad Sísmica U2 son diferentes en su
parte occidental, a partir del cauce actual del Río Adra hacia el este. Los reﬂectores
observados al oeste muestran una terminación con respecto a su límite inferior en
downlap y terminan en toplap o truncación erosional contra el límite superior. A partir
del cauce actual del Río Adra hacia el este, las terminaciones de los reﬂectores son
concordantes a base de la secuencia y en toplap con respecto a su límite superior.
La conﬁguración interna de los reﬂectores es oblicua-paralela tendiendo a mostrarse
oblicua-tangencial al este del sistema prodeltaico, a partir del cauce actual del río. La
Unidad Sísmica U2 presenta forma de cuña en el sector occidental y forma de banco
en el sector oriental fosilizando a la Unidad U1 (Figs. 6.17, 6.21 y 6.22).
Figura 6.22: Arquitectura estratigráﬁca del sector oriental del sistema prodeltaico del Río Adra. A.
Perﬁl sísmico de alta resolución obtenido con Geopulse y B. Interpretación del perﬁl sísmico donde se
muestran las unidades sísmicas diferencias (USB, U2 y U3). Se muestras las mayores discontinuidades
observadas (Sb1, Sb2 y Sb4). TWWT: Tiempo doble en milisegundos.
La Unidad U2 tiene una mayor extensión en el sector occidental, alcanzando su
máximo desarrollo frente al cauce antiguo del Río Adra, hasta una distancia de la
costa actual de aproximadamente 3,8 km. En el sector oriental, esta unidad se desarrolla
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paralela a la línea de costa, no encontrándose a más de 1,8 km de distancia de la costa
actual (Fig. 6.20-C). Su extensión lateral máxima es de 9,4 km.
El espesor sedimentario de la Unidad U2 se encuentra entre los 0 y los 13,2ms,
con un valor medio de 4,3ms. Aunque su extensión es mayor en el sector occidental,
la potencia sedimentaria media es superior en el sector oriental, donde encontramos el
máximo depocentro (Fig. 6.20-C). Este depocentro se localiza al oeste de la desembo-
cadura actual del Río Adra, con espesores máximos de 13,2ms, una dirección SE-NO
y a una paleoprofundidad de su límite superior (Sb4) de 13,5m aproximadamente
(Fig. 6.19-D). Por otro lado se observan dos depocentros secundarios: a) El primero
de ellos frente al cauce natural del río, con una potencia sedimentaria de 7,9ms, una
dirección NE-SO y a una profundidad de alrededor de los 35,5m (Fig. 6.20-C) y, b)
El segundo, ubicado entre los dos cauces artiﬁciales, tiene un espesor de sedimentos de
9ms, con una dirección ENE-OSO y localizándose a una profundidad próxima a los
17,5m (Fig. 6.20-C).
6.4.4. Unidad sísmica U3
La Unidad sísmica U3 presenta diferente conﬁguración sísmica en función de su
ubicación al este u oeste del cauce actual del Río Adra. Esta unidad fosiliza a las
unidades subyacentes (U1 y U2) y representa el actual fondo del mar en aquellos
lugares donde no está cubierto por las unidades suprayacentes (U4 y U5) (Fig. 6.16).
En el sector occidental la mayor parte de la unidad presenta una terminación de
los reﬂectores en downlap su límite inferior y en truncación erosional contra su lími-
te superior. En las zonas más distales las terminaciones son en downlap respecto a
su límite inferior y en toplap respecto a su límite superior. La conﬁguración interna
de los reﬂectores es caótica, encontrándose inclinados hacia tierra en la mayor parte
de la unidad, tendiendo a oblicuo-paralela lateralmente y en las zonas más distales
(Fig. 6.17). En este sector se trata de una unidad sísmica muy reﬂectiva y ondulada
en techo, tendiendo a ser menos reﬂectiva y menos ondulada lateral y distalmente. Su
forma tridimensional es en cuña (Figs. 6.17 y 6.18).
En el sector oriental la unidad presentan reﬂectores caracterizados por un límite en
downlap contra su límite inferior y en toplap contra su límite superior. Los reﬂectores
internos presentan conﬁguración oblicua-tangencial, es menos reﬂectiva que en el sector
occidental y presenta forma de banco frente al cauce actual del río, tendiendo hacia el
este a mostrar una forma tridimensional más en cuña (Figs. 6.21 y 6.22).
La Unidad U3 presenta una distribución similar a la Unidad U2, aunque con un ma-
yor desarrollo y una extensión lateral máxima prácticamente idéntica (9,5 km). Muestra
su máximo desarrollo en el sector occidental, donde se extiende hasta, aproximadamen-
te los 4 km desde la línea de costa actual (Fig. 6.20-D). En el sector oriental, donde se
distribuye paralela a la línea de costa, esta unidad no se observa a más de 1,7 km de
dicha línea de costa.
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La potencia sedimentaria de la Unidad U3 está entre los 0 y los 12,7ms, con un
valor medio de 3,8ms. Al contrario que la Unidad U2, la Unidad U3 muestra una ma-
yor extensión y un mayor espesor sedimentario en el sector occidental (Fig. 6.20-D).
Se localizan dos depocentros en esta unidad: a) El primero de ellos, desarrollado al
oeste del cauce natural del río, muestra los máximos valores de espesor de sedimentos
(12,7ms), con una dirección NE-SO y localizado su límite superior (Sb5) a una paleo-
profundidad de alrededor de 30m (Figs. 6.20-D, 6.19-E) y, b) El segundo depocentro
se encuentra frente al cauce artiﬁcial que existió entre 1872 y 1910 (Fig. 6.20-D). Este
depocentro, de menor espesor que el anterior, tiene una potencia sedimentaria de 8ms,
con una dirección ENE-OSO y situado a una profundidad de unos 10m observada en
la paleobatimetría.
6.4.5. Unidad Sísmica U4
La Unidad Sísmica U4 no supera los 2 km de extensión desde la línea de costa
actual. Se distribuye paralelamente a la línea de costa y su extensión lateral máxima es
de aproximadamente 6,6 km (Fig. 6.20-E). Al igual que las unidades anteriores, presenta
diferentes características de sus reﬂectores en el sector oriental y en el occidental. Esta
unidad se corresponde con el fondo del mar actual en aquellas zonas donde no aparece
la Unidad U5.
El límite de los reﬂectores de la U4 es en downlap en su límite inferior y en toplap en
su límite superior en el sector occidental, mientras que en el sector oriental las termi-
naciones de los reﬂectores son en downlap con respecto a su límite inferior y evoluciona
de truncación erosional (frente al cauce actual) a toplap (hacia el este) con respecto al
límite superior. Presenta una conﬁguración interna de los reﬂectores oblicua-tangencial
en el sector occidental, mientras que en el sector oriental la conﬁguración interna tiende
a oblicuo-paralela. La Unidad Sísmica U4 tiene forma de banco en el sector occidental
tendiendo a mostrar un perﬁl más en cuña en el sector oriental (Figs. 6.17 y 6.21).
De manera general, se puede indicar que el espesor sedimentario de la UnidadU4 es
mayor en el sector occidental que en el oriental. Su potencia sedimentaria varía desde
los 0 a los 16,7ms, siendo ésta la unidad que presenta el máximo espesor, aunque su
valor medio no supera los 3,8ms. Su máximo depocentro se encuentra entre el cauce
natural y el cauce actual del Río Adra, con espesores máximos de 16,7ms (Fig. 6.20-E).
Este depocentro tiene una dirección principal E-O y su límite superior (Sb6) se localiza
a una paleoprofundidad aproximada de 15m (Fig. 6.19-F). Se observan dos depocentros
secundarios en el sector occidental: a) El primero de ellos ubicado frente al cauce natural
del río con un espesor sedimentario de 8,9ms (Fig. 6.20-E), una orientación ESE-ONO
y con su límite superior a una paleoprofundidad aproximada de 19,6m; b)El segundo
depocentro está situado al oeste del anterior (Fig. 6.20-E), con una potencia sedimen-
taria que alcanza los 9ms. Este depocentro tiene la misma dirección que el anterior
(ESE-ONO) y se halla a una profundidad de 23m, observada en la paleobatimetría.
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6.4.6. Unidad Sísmica U5
La Unidad U5 se emplaza únicamente en el sector oriental. Su extensión lateral
no supera los 3 km, y no se localiza esta unidad a más de 2 km de la línea de cos-
ta actual(Fig. 6.16), representando su límite superior (Sb7) el fondo del mar actual
(Fig.6.19-G).
La terminación de los reﬂectores internos de esta unidad es en downlap en su límite
inferior y en toplap en su límite superior (Fig. 6.21). Sísmicamente se trata de una uni-
dad aparentemente oblicua-tangencial con forma tridimensional de banco (Fig. 6.21).
No es posible diferenciar detalladamente los reﬂectores internos, pero parece posible que
exista una cuña superior que represente a una nueva unidad suprayacente, de menor
extensión, frente al cauce actual del Río Adra (Fig. 6.21).
La potencia sedimentaria de la Unidad U5 es la menor de todas las que componen
el sistema prodeltaico, encontrándose en un rango entre los 0 y los 3,8ms, con un valor
medio de 1,1ms. Se observa un único depocentro frente al cauce actual del Río Adra,
desplazado ligeramente hacia el este (Fig. 6.20-F). Tiene un espesor sedimentario de
3,8ms, con una orientación NE-SO y localizándose su límite superior (en este caso el
fondo del mar actual, Sb7) a 12,6m de profundidad (Fig. 6.19-G).
6.5. Cambios evolutivos del sistema deltaico del Río
Adra
6.5.1. Evolución de la línea de costa y de los depósitos deltaicos
del Río Adra
El estuario del Río Adra comenzó su formación durante el intervalo de máximo
eustático holoceno sobre el año 4000 a.C. (Hoﬀmann, 1987). A partir de este momento,
la línea de costa avanzó hacia el mar dando lugar al desarrollo del delta. La línea de costa
entre el año 4000 a.C. y el año 800 a.C. fue reconstruida por Hoﬀmann (1987) a partir
de datos de sondeos y de la comparación con otros ríos de la vertiente mediterránea
del Sur de España (Fig. 6.23-A). Este autor indica que la reconstrucción de la línea de
costa entorno al año 4000 a.C. es hipotética, mientras para el año 800 a.C. es bastante
ﬁable. Asumiendo la veracidad de esta reconstrucción, el relleno del estuario a lo largo
de estos 3200 años se caracteriza por un avance de la línea de costa de unos 1800m,
correspondiendo a una tasa media de avance de 0,56m/año.
La reconstrucción de la línea de costa sobre el año 1500 sí se encuentra bien docu-
mentada. En este caso, hay documentos históricos que corroboran la existencia de una
estrecha llanura deltaica con algunas lagunas (Hoﬀmann, 1987; Paracuellos-Rodríguez,
2006). Entre los años 800 a.C. y 1500 d.C., el aporte de sedimentos colmató el estuario,
haciendo avanzar la costa unos 900m. A partir de este momento, el sedimento confor-
mó una llanura deltaica de ≈ 7, 4 km de ancho (dirección E-O) y entre 200-900m de
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largo (dirección N-S) (Fig. 6.23-A). La tasa media de avance de la línea de costa para
este estadio es de aproximadamente 0,4m/año.
La carta náutica realizada por Francisco Coello para Adra y su fondeadero per-
mite identiﬁcar la costa del año 1855 d.C. con bastante exactitud (Hoﬀmann, 1987;
Paracuellos-Rodríguez, 2006). Durante los 355 años transcurridos entre 1500 d.C. y
1855 d.C. se formó un delta triangular asimétrico (Fig. 6.23-B) que incrementó el área
de la llanura deltaica unos 470.000m2, de lo que se deduce una velocidad de avance de
la línea de costa de unos 0,77m/año.
La segunda mitad del siglo XIX marca el comienzo de una fuerte inﬂuencia humana
sobre el Río Adra, a través de la construcción de un dique de contención artiﬁcial y
de la desviación del cauce natural (Fig. 6.23-B). Este desvío se debió a las continuas
inundaciones y a la formación de zonas pantanosas que actuaban como foco de malaria.
Las obras se efectuaron entre los años 1863 d.C. y 1872 d.C., habiéndose excavado un
canal de dirección NO-SE y levantado un dique en el cauce natural (Fig. 6.23-B). El
mapa de Montojo y Salcedo (1876) recoge el cauce antiguo del río, la posición del
cauce artiﬁcial, así como la presencia de un único delta simétrico y triangular asociado
a la desembocadura del cauce natural. Entre los años 1855 d.C. y 1872 d.C., el área del
delta aumentó en 2.000.000m2, con una tasa media de avance de la línea de costa de
16,0m/año.
En el año 1910 d.C., una gran inundación provocó que se acometiera un nuevo
desvío artiﬁcial del cauce del río, hasta llevarlo a la posición actual (Fig. 6.23-C).
Una fotografía aérea oblicua del año 1927 (Archivo municipal de Adra, en Paracuellos-
Rodríguez, 2006) y la cartografía de German Armymade durante el período de 1940-
1944, basada en datos antiguos (Spanien 1:50.000. Deustche Heereskarte, publicado
por la Junta de Andalucía, 2007), muestran la existencia de dos depósitos deltaicos en
este momento: (a) un delta de nueva creación al este, asociado a los cauces artiﬁciales
(Fig. 6.23-C) y (b) los restos del delta antiguo al oeste, en los que se observa que la
costa había perdido su carácter recto debido a la erosión.
En el año 1956 d.C. se realizó el vuelo fotogramétrico americano, que abarcó toda
España. Las fotografías de este vuelo conﬁrman la existencia de los dos lóbulos bien
diferenciados (Fig. 6.23-D). Por consiguiente, entre 1872 d.C. y 1956 d.C., el antiguo
delta natural se encontraba en franca regresión, mientras el nuevo delta oriental cre-
ció hasta alcanzar un área total de aproximadamente 3.660.000m2. Este nuevo delta
muestra también forma en planta triangular (Fig. 6.23-D y E) debido a la dominante
deriva costera hacia el este. Posee una anchura paralela a la línea de costa de 4,2 km,
mientras que su longitud, perpendicular a la línea de costa, variaba de 700 a 1000m,
indicando tasas de avance de la línea de costa de alrededor de 10m/año.
Después del año 1972 d.C., se construyó la presa de Benínar en el tramo medio del
Río Adra para regular su caudal, impidiendo el transporte del materia sedimentario
hacia su desembocadura. A partir de 3 vuelos fotogramétricos realizados en los años:
a) 1977 d.C., durante las obras de construcción de la presa (Fig. 6.23-E); b) 1984 d.C.,
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Figura 6.23: Evolución de la línea de costa para los distintos periodos considerados. Modiﬁcado de
Jabaloy et al., 2010.
justo en la ﬁnalización de las mismas (Fig. 6.23-F); c) 2003 d.C., 18 años después de
terminar la presa (Fig. 6.23-G) es posible observar y medir la inﬂuencia de la falta de
aportes en el complejo deltaico. La comparación entre la línea de costa del año 1956
y la del año 1977 d.C. registra un cambio en la evolución del sistema. Se observa una
erosión evidente en el sector occidental del nuevo delta, así como una acumulación de
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sedimento en el sector oriental (Fig. 6.23-E). El área del sector occidental del nuevo
delta disminuyó en ≈105.000m2 en un período de siete años, a diferencia de la parte
oriental que aumentó en ≈186.000m2.
El retroceso de la línea de costa ha sido el proceso dominante desde que la presa
de Benínar provocó la falta de aporte de sedimentos a la desembocadura del río. De
este modo, en el año 1984 d.C., el 87% de la costa del delta nuevo estaba sufriendo
erosión (Fig. 6.23-F). Hacia el año 2002 d.C., el 93% de la costa del delta nuevo
estaba retrocediendo, habiéndose perdido unos ≈121.000m2 de área con respecto a
1984 (Fig. 6.23-G). Durante este período de 18 años, el antiguo delta occidental también
sufrió erosión (Fig. 6.23-G).
Para cuantiﬁcar los cambios en la línea de costa, se han utilizado únicamente las
líneas de costa obtenidas a partir de fotografías aéreas. De esta manera, se analizaron las
líneas de costa desde el año 1956 d.C. hasta el 2002 d.C. con la ayuda del software DSAS
(Thieler et al., 2009) . Se examinaron los cambios mediante la deﬁnición de 30 transectos
perpendiculares a la línea de costa con un espaciado de 300m desde la línea de base
localizada en tierra (Fig. 6.24-A). Se calcularon las tasas de avance/retroceso mediante
una regresión lineal de cada transecto respecto a las 4 líneas de costa estudiadas. Ha
sido muy importante tener en cuenta el coeﬁciente de correlación de la regresión lineal,
debido a que únicamente se han usado sólo 4 líneas de costa. En la Figura 6.24-B, la
tasa de avance/retroceso no presenta un patrón claro para los transectos del 1 al 19,
mientras que en los transectos del 20 al 30 se observa que la línea de costa ha sufrido
un claro retroceso. Los transectos del 20 al 30 muestran un coeﬁciente de correlación
alto, mientras del 1 al 19 muestran un coeﬁciente de correlación de bajo a muy bajo.
Resumiendo, el análisis de las líneas de costa más recientes (de los últimos 50 años
aproximadamente) maniﬁesta un modelo de retroceso sistemático sólo en el sector
oriental de la zona, lo que coincide con una pequeña bahía localizada hacia el oeste del
cauce artiﬁcial del Río Adra (Fig. 6.24-A).
6.5.2. Cambios volumétricos y batimétricos del sistema prodel-
taico del Río Adra y áreas adyacentes
Se ha realizado el cálculo volumétrico para observar la tendencia de la erosión y
sedimentación del sistema prodeltaico del Río Adra, a escala secular, durante un largo
periodo de tiempo entre 1876 y 2009 y, a escala interanual, durante un corto periodo
de tiempo (entre 2002 y 2009). Por otro lado, se ha llevado a cabo la estimación de la
diferencia de profundidades entre la batimetría de 2002 y de 2009.
6.5.2.1. Estimación del cambio volumétrico durante los siglos XIX y XX
Para el cálculo del cambio volumétrico durante el período de 137 años que transcurre
desde 1986 hasta 2009, se han utilizado los datos batimétricos de la carta náutica de
1876 (Montojo y Salcedo, 1876) y la batimetría multihaz de 2009 (obtenida en la
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Figura 6.24: A: Localización de la línea base, transectos y líneas de costa (en 1956 d.C., 1977 d.C.,
1984 d.C. y 2002 d.C.) estudiadas por medio del Digital Shoreline Analysis System software (Thieler
et al., 2009), B: Rangos de avance/retroceso de la línea de costa obtenidos con una regresión lineal
en diferentes transectos, y la variación de los coeﬁcientes de correlación. Modiﬁcado de Jabaloy et al.,
2010.
campaña MOSAICO 0509). Se han elaborado dos modelos digitales de batimetrías y
se han comparado para calcular los cambios volumétricos (Fig. 6.25). Aunque pueden
existir errores en la localización de las medidas en 1876, estos datos pueden servir
como una aproximación del volumen de sedimento acumulado/removilizado desde ese
momento. Esta comparación muestra la construcción del lóbulo oriental (más reciente)
con una acumulación de sedimento estimada de 44.876.665m3, lo que corresponde a
una tasa de acrección de ≈325.000m3/año.
La comparación de las dos batimetrías, también revela la erosión del lóbulo occiden-
tal frente a la desembocadura natural del río (Fig. 6.25). El volumen total de sedimento
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Figura 6.25: Áreas de sedimentación y erosión para el periodo entre 1876 y 2009. A. Batimetría de
1876, B. Batimetría de 2009 y c) Diferencia de volumen entre ambas batimetrías.
erosionado es de ≈15.156.418m3, lo que signiﬁca una tasa de erosión de sedimento de
110.505m3/año. Finalmente, esta comparación muestra una signiﬁcante retención al
oeste del puerto como consecuencia de una deriva predominante hacia el este (Fig. 6.25).
Asumiendo una densidad media de aproximadamente 2 t/m3 para los sedimentos del
delta (a causa de la existencia de mucho material detrítico reciente no consolidado en
estos sedimentos), se podría decir que la construcción del nuevo lóbulo oriental implica
un valor de acumulación de sedimento de, aproximadamente, 80.000.000 t durante este
periodo de 137 años. Esta masa de sedimentos implica que el río Adra ha estado apor-
tando una media anual de 550.000 t de sedimento, en función de los factores ambientales
que predominasen en cada año. Teniendo el cuenta el tamaño de la cuenca (751 km2),
se puede estimar una tasa mínima de rendimiento del río alrededor de 750 t/km2 año.
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6.5.2.2. Estimación del cambio volumétrico entre 2002 y 2009
Para el estudio de la tendencia de la diferencia de volumen interanual durante 7
años (entre 2002 y 2009), se han utilizado datos batimétricos obtenidos en las campa-
ñas ESPACE02 (batimetría 2002) y MOSAICO 0509 (batimetría de 2009). Su resul-
tado muestra que sigue existiendo una acumulación de sedimento en el lóbulo oriental
(Fig. 6.26), estimándose alrededor de 1.150.574m3 de sedimento acumulado, lo que co-
rrespondería a una tasa de acrección de ≈164.000m3/año, inferior a la calculada para
el largo periodo.
Figura 6.26: Áreas de sedimentación y erosión para el periodo entre 2002 y 2009. A. Batimetría de
2002, B. Batimetría de 2009 y c) Diferencia de volumen entre ambas batimetrías.
Por otro lado, la comparación de ambas batimetrías sigue mostrando la existencia
de la erosión del lóbulo prodeltaico occidental (Fig. 6.26), con un volumen erosionado
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de ≈946.000m3. Esto implica una tasa de erosión del sedimento de 135.000m3/año.
Asumiendo la densidad media de 2 t/m3 para los sedimentos del delta y, en función del
sedimento acumulado en el lóbulo oriental, se tendría un valor mínimo de acumulación
de sedimento en estos 7 años de 2.300.000 t. Esta masa de sedimentos conlleva a un
aporte medio anual del Río Adra, durante este corto periodo de tiempo, de aproxima-
damente 328.000 t de sedimento al año. La tasa mínima de rendimiento del río para
este periodo estaría alrededor de las 438 t/km2 año.
6.5.2.3. Estimación del cambio batimétrico entre los años 2002 y 2009
La estimación del cambio batimétrico entre 2002 y 2009 de los depósitos prodel-
taicos asociados al Río Adra y áreas adyacentes, se ha llevado a cabo restando ambas
batimetrías, suavizadas a 20×20m de resolución, dando como resultado una aproxima-
ción de la diferencia de altura entre ambas batimetrías (Fig. 6.27).
Figura 6.27: Diferencia de altura (m) entre las batimetrías de los años 2002 y 2009. Se representa
la línea de 0 para diferenciar el límite entre la erosión y la sedimentación.
A partir de dicha cartografía, donde se expone la diferencia de altura entre ambas
batimetrías (Fig. 6.27), y de la representación de estos datos en un histograma de
frecuencias (Fig. 6.28), se observa que la sedimentación en la zona en general, es superior
a la erosión, con un 80,4% de los datos positivos. Los valores de la diferencia de altura
entre estos 7 años se encuentran mayoritariamente en un rango entre 1m y -0,5m
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teniendo en cuenta que valores positivos superiores a este rango o valores negativos,
inferiores al mismo, pueden ser debidos a errores asociados a la toma de los datos
originales y a los suavizados realizados sobre las batimetrías. Se advierte que la mayoría
de la zona durante este periodo, ha sufrido una acumulación de sedimento no superior
a 0,5m de espesor, encontrándose más del 50% de los datos totales entre estos valores
(Figs. 6.27 y 6.28). Las diferencias de espesores superiores a 0,5m se distribuyen a lo
largo de la plataforma, generalmente en zonas adyacentes a los depósitos prodeltaicos.
Se han observado estos valores en determinadas áreas como en las que se desarrollan
las ondas de sedimento y en el límite prodeltaico del topset-foreset.
Figura 6.28: Histograma de frecuencias de la diferencia de altura entre las batimetrías de los años
2002 y 2009.
Los valores de erosión >-0,5m, se distribuyen indistintamente a lo largo de la zona,
tanto sobre los depósitos prodeltaicos, como en áreas adyacentes (Fig. 6.27). Valores
≤ −0, 5m se localizan sobre el lóbulo occidental, tanto en el topset como en el foreset-
bottomset, observándose en estos últimos dominios sobre las ondulaciones del fondo
marino (Fig. 6.27).
Se ha realizado una serie de perﬁles transversales a lo largo de la zona, lo que ha
ayudado a la descripción con respecto a la sedimentación/erosión de los distintos depó-
sitos sedimentaios (Fig. 6.29). Se observa que la mayor y más constante sedimentación
se produce en el lóbulo oriental (Figs. 6.29-A y B), así como en las cuñas infralitorales
ubicadas en la parte más oocidental del área (Figs. 6.29-F). Por otro lado, en los perﬁles
realizados sobre el lóbulo occidental del sistema deltaico del Río Adra, el espesor de
sedimentos aumenta en la parte más distal del prodelta (Figs. 6.29-D y E). Por último,
es posible destacar una serie de cambios en la batimetría en áreas concretas: a) el perﬁl
1 (Fig. 6.29-A) atraviesa el frente elevado del prodelta. Se observa un aumento de la
altura, pero mantiene la misma forma elevada, b) el perﬁl 2, trazado frente al cauce
6.6 Simulación de las cuñas prodeltaicas y de las ondulaciones 245
actual del río, muestra un aumento de la altura casi hasta los 30m de profundidad,
indicando progradación de las cuñas sedimentarias, c) en el campo de ondulaciones
(Fig. 6.29-D), se diferencian tanto valores negativos como positivos, máximos estos
últimos a partir de 50m.
Figura 6.29: Perﬁles transversales en los que se compara las batimetrías en los años 2002 y 2009,
y se representa la diferencia de altura entre ambas. La localización de los perﬁles se muestra en la
Figura 6.27.
6.6. Simulación numérica de las cuñas prodeltaicas y
de las ondulaciones del fondo marino del sistema
deltaico del Río Adra
Las simulaciones numéricas del sistema de cuñas prodeltaicas se han realizado usan-
do dos tipos de perﬁles batimétricos: a) uno situado frente a la desembocadura actual
del río y b) otro frente a la desembocadura del cauce natural (Fig. 2.31), combina-
dos ambos con distintos caudales, tanto variables como constantes en el tiempo de
simulación (Anexo - Simulaciones 65-82).
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6.6.1. Simulación numérica de las cuñas prodeltaicas con
caudales constantes
En las simulaciones con caudales constantes en el tiempo, se ha observado que
tanto la longitud del prodelta, como la profundidad de su límite distal y la distancia
del oﬄap-break a la costa, presentan la misma tendencia a aumentar con un incremento
del caudal (Tabla 6.3 y Figs. 6.30 y 6.31). Por otro lado, se advierte que con respecto
a la profundidad, este incremento de las variables morfométricas es de mayor grado en
las simulaciones realizadas sobre el perﬁl situado frente al cauce antiguo que para las
realizadas sobre el perﬁl frente al cauce actual (Tabla 6.3).
Caudal Longitud Profundidad Distancia Nº
constante del prodelta límite oﬄap break- simul.
(m2/s) (km) distal (m) Línea costa (km)
cauce antiguo 0,2 0,78 12 0,42 65
0,3 0,95 15 0,5 66
0,4 1 16 0,58 67
0,5 1,2 20 0,7 68
0,6 1,4 30 0,75 69
0,8 1,7 37 0,85 70
1 2 43 0,9 71
cauce actual 0,2 0,62 15 0,35 73
0,3 1 25 0,37 74
0,4 1,28 28 0,45 75
0,5 1,29 29 0,5 76
0,6 1,3 29 0,6 77
0,7 1,32 29 0,66 78
0,8 1,4 30 0,68 79
0,9 1,45 30 0,75 80
1 1,5 30 0,76 81
cauce antiguo Flujo 1 19 0,65 72
cauce actual variable 1,35 28 0,5 82
Tabla 6.3: Resumen de los datos obtenidos tras el análisis de las simulaciones realizadas con diferentes
ﬂujos (constante y variable) para los tipos de perﬁles batimétricos asociados al cauce antiguo y actual
del Río Adra.
A medida que avanza el tiempo de simulación, se observa que las isocronas se
encuentran más juntas, lo que indica, que la progradación de las cuñas sedimentarias
disminuye con el tiempo. En los primeros días de simulación, se advierte la existencia
de erosión del fondo inicial justo pasado el oﬄap-break. En el caso del perﬁl ubicado
frente al cauce antiguo, en la parte proximal del foreset del perﬁl inicial se forma un
depósito sedimentario, con geometría convexa (Fig. 6.30-A).
La geometría del perﬁl de la nueva cuña generada durante las simulaciones evolu-
ciona desde un perﬁl con geometría planar a cóncavo, aunque se observa que para los
mayores caudales se produce una convexidad en la parte media del foreset, dando lugar
a un perﬁl con geometría sigmoidal (Figs. 6.30 y 6.31).
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Figura 6.30: Ejemplos de las simulaciones realizadas con el perﬁl real del Río Adra asociado al cauce
antiguo con caudal constante en el tiempo. (A) Caudal de 0,2 m2/s, (B) Caudal de 0,6 m2/s y, (C)
Caudal de 1 m2/s. En ellos se indican algunos parámetros morfológicos de la cuña prodeltaica y se
muestra la evolución de la de la misma para simulaciones realizadas con los diferentes caudales.
6.6.2. Simulación numérica de las cuñas prodeltaicas con
caudales variables
Al realizar las simulaciones numéricas con caudales variables (entre 0,2 y 0,9m2/s)
se observa que la longitud del prodelta, la profundidad del límite distal y la distancia
248 El sistema deltaico del Río Adra
Figura 6.31: Ejemplos de las simulaciones realizadas con el perﬁl real del Río Adra asociado al cauce
actual con caudal constante en el tiempo. (A) Caudal de 0,2 m2/s, (B) Caudal de 0,6 m2/s y, (C)
Caudal de 1 m2/s. En ellos se indican algunos parámetros morfológicos de la cuña prodeltaica y se
muestra la evolución de la de la misma para simulaciones realizadas con los diferentes caudales.
del oﬄap-break a la costa son menores que en las simulaciones con caudales del mismo
rango pero constantes durante el tiempo de simulación (Tabla 6.3 y Anexo-Simulaciones
72 y 82).
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Realizando una comparativa entre los perﬁles ubicados frente al cauce antiguo y
frente al cauce actual del río, se advierte que tanto la longitud del prodelta como la
profundidad del oﬄap-break son mayores en el segundo de los casos, presentando un
comportamiento contrario la distancia del oﬄap-break a la costa (Tabla 6.3).
Respecto a la geometría de las nuevas cuñas prodeltaicas, en el caso de la generada
frente al cauce antiguo, presenta un perﬁl lineal o ligeramente cóncavo, con el desarrollo
de un depósito distal pasado el oﬄap-break del perﬁl inicial. Por otro lado, para la cuña
generada frente al cauce actual, los perﬁles tienen una geometría sigmoidales, con una
somerización del oﬄap-break de la cuña que se está formando (Fig. 6.32).
La erosión del perﬁl original es más patente en el perﬁl asociado al cauce actual,
agudizándose en la zona del cambio de pendiente u oﬄap-break (Fig. 6.32).
Figura 6.32: Ejemplos de las simulaciones realizadas con los perﬁles reales del Río Adra para un
caudal variable durante todo el tiempo de simulación (A y C) y durante el primer máximo de caudal
(B y D).
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6.6.3. Simulación numérica de las ondulaciones con caudales
constantes
De forma general, se puede indicar, que las ondulaciones del fondo marino comienzan
a formarse con caudales superiores a los 0,3m2/s, independiente del perﬁl que se trate
y siempre se desarrollan a partir del topset (Fig. 6.33).
Figura 6.33: Ejemplos de 4 simulaciones realizadas en el perﬁl batimétrico real asociado al cauce
antiguo del Río Adra para diferentes caudales constantes en el tiempo. Se muestra en ellos las ondu-
laciones del fondo marino desarrolladas en las cuñas prodeltaicas (indicando su cresta con una ﬂecha
negra) o fuera de ellas (ﬂechas verdes), observándose un aumento del número de ondulaciones con un
incremento del caudal, así como las diferentes características morfométricas entre las ondulaciones de
las diferentes simulaciones.
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Los parámetros morfométricos medidos en las distintas simulaciones, nos indican
que:
La longitud de onda y la distancia entre las ondas disminuye al aumentar el caudal
en las simulaciones de ambas cuñas (actual y antigua). Esta disminución es más
acusada en los caudales bajos, tendiendo a medida que aumenta el caudal a una
estabilización o bajada ligera. En el perﬁl del cauce antiguo esta disminución de
la longitud de onda con el caudal es más pronunciada que en las simulaciones
realizadas en el cauce actual (Fig. 6.34).
La altura máxima de las ondulaciones aumenta de forma exponencial claramen-
te con los caudales, apreciándose un máximo o umbral alrededor de los 3m.
(Fig. 6.34).
El índice de forma disminuye de manera logarítmica a medida que aumenta el
caudal, por lo que las ondas más achatadas se desarrollan durante los caudales
más bajos. En ambos perﬁles (actual y antiguo) se observa el mismo comporta-
miento (Fig. 6.34).
El número de ondulaciones, en el caso del perﬁl ubicado frente al cauce anti-
guo el aumento del número de ondas es prácticamente lineal. En cambio, en el
perﬁl asociado al cauce actual el crecimiento de este parámetro es exponencial
(Fig. 6.34).
Figura 6.34: Resumen de los datos obtenidos tras el análisis de las simulaciones realizadas con un
ﬂujo constante en los perﬁles batimétricos reales del Río Adra (perﬁl asociado al cauce natural y
al cauce actual del río). Se muestran las gráﬁcas del comportamiento de algunos de los parámetros
morfométricos más importantes de las ondulaciones: longitud lateral, longitud de onda, altura, índice
de forma y número de ondulaciones con variación del caudal.
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6.6.4. Simulación numérica de las ondulaciones con caudales
variables
En estas simulaciones con caudales variables, las ondulaciones se desarrollan a partir
del topset independientemente del perﬁl inicial utilizado. En las simulaciones realizadas
con el perﬁl del cauce antiguo, las ondulaciones se forman sobre la cuña sedimentaria
antigua y sobre la que se está formando, de manera que las ondulaciones son más
numerosas y de menor tamaño que las que se forman sobre la cuña desarrollada durante
las simulaciones (Fig. 6.35-A).
Figura 6.35: Resumen de los datos obtenidos tras el análisis de las simulaciones realizadas con
un ﬂujo variable en los perﬁles batimétricos reales del Río Adra (perﬁl asociado al cauce natural y
al cauce actual del río). Se muestran las gráﬁcas del comportamiento de algunos de los parámetros
morfométricos más importantes de las ondulaciones: longitud lateral, longitud de onda, altura, índice
de forma y número de ondulaciones en 5 momentos diferentes de la simulación (6-12-18-24h y 8 días
(T).
La longitud de onda es mayor para las ondulaciones del perﬁl antiguo durante la
simulación, aunque atendiendo al ﬁnal de la misma los valores de las longitudes de
ondas se ambos perﬁles se igualan (Fig. 6.35-B).
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La distancia entre ondas presentan prácticamente el mismo comportamiento que
en el caso de la longitud de onda, pero en el tiempo ﬁnal de las simulaciones, las
ondulaciones están más distanciadas en las desarrolladas con el perﬁl del cauce actual
(Fig. 6.35-C).
La altura máxima de las ondulaciones presenta un comportamiento diferente que
las anteriores variables, a lo largo del tiempo de simulación. Se observa un aumento
de la aultura con respecto al caudal, es decir,cuando el caudal se encuentra en sus
máximos valores se observan mayores alturas que en caudales mínimos. Se advierte,
que en las simulaciones realizadas con el perﬁl actual del río las ondulaciones son más
altas que en las del perﬁl del cauce antiguo (Fig. 6.35-D).
El índice de forma mayor, muestra un comportamiento contrario a la altura de las
ondulaciones, de manera que, esta variable aumenta con caudales mínimos y disminuye
con caudales máximos. Se observa también, que la relación L/H es mayor en las ondas
de las simulaciones realizadas en el perﬁl del cauce antiguo que en el del cauce actual
del río. Por lo tanto, indicar que las ondulaciones serán más achatadas para el cauce
antiguo y para caudales mínimos (Fig. 6.35-E).
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Parte III
DISCUSIÓN

Capítulo 7
Análisis morfosedimentario de los
sistemas prodeltaicos: propuesta de
clasiﬁcación
La importancia ambiental y socioeconómica de los sistemas deltaicos ha ido en au-
mento en los últimos años, debido a la mayor concienciación por parte de la sociedad
de las consecuencias que la excesiva presión demográﬁca está ejerciendo en la franja
costera (e.j. Bhattacharya y Giosan, 2003; Bhattacharya, 2006). Además, el estudio de
los sistemas deltaicos tiene un gran interés al ser la clave para entender la interacción
entre los procesos sedimentarios ﬂuvio-deltaicos y los procesos marinos (Trincardi y
Syvitski, 2005). Por ello, se han ido proponiendo modelos de facies y distintas cla-
siﬁcaciones (Bhattacharya, 2006). En ellas se establecen los patrones de desarrollo y
la morfología de los sistemas deltaicos, los cuales se encuentran controlados por una
serie de factores interrelacionados que inﬂuyen tanto en los aportes ﬂuviales, como
en la cuenca receptora: la descarga hídrica, la carga sedimentaria, los procesos en la
desembocadura del río, el oleaje, las mareas, las corrientes, los vientos, la anchura y
la pendiente de la plataforma (Wright et al., 1974; Coleman y Wright, 1975; Orton y
Reading, 1993). Estos factores dependen en última instancia del clima, de la tectónica
o de la combinación de ambos (Hart, 1995).
La clasiﬁcación más utilizada se basa en la importancia relativa de tres factores: la
inﬂuencia ﬂuvial, las mareas y el oleaje (Galloway, 1975). Las clasiﬁcaciones más comu-
nes normalmente hacen referencia a la morfología de la llanura deltaica de los grandes
sistemas deltaicos (Bhattacharya y Giosan, 2003; Bhattacharya, 2006). Por otro lado,
los estudios de la parte submarina de los sistemas deltaicos se han centrado fundamen-
talmente en las plataformas fangosas asociadas a grandes ríos (Bhattacharya, 2006),
tales como los ríos Amazonas (Nitrouer et al., 1996), Ganges-Brahmaputra (Kuehl et
al., 1997) y Amarillo (Liu et al., 2004), entre otros.
Por otro lado, el conocimiento y la clasiﬁcación de los sistemas deltaicos asociados
a cuencas pequeñas y abruptas son escasos. Estos sistemas pueden ser muy signiﬁ-
cativos en costas abruptas en las que desembocan pequeños sistemas ﬂuviales tal y
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como ocurre en el margen de California, donde la carga sedimentaria es generalmente
inversamente proporcional al tamaño de la red de drenaje del río (Milliman y Syvitski,
1992). Los pequeños sistemas deltaicos asociados a pequeñas cuencas de drenaje son
más propensos a experimentar cambios mayores (debidos a cambios climáticos, tec-
tónicos y variaciones nivel del mar) que los grandes deltas alimentados por cuencas
de drenaje de gran tamaño, los cuales frecuentemente abarcan varias zonas climáticas
y tectónicas (Postma, 1990; 2001). Una breve pero intensa precipitación en un área
relativamente pequeña, rodeada por laderas escarpadas, es a veces la causa de inunda-
ciones repentinas o desbordamientos del cauce del río, el cual puede transportar una
enorme carga de sedimentos (e.j. Allen, 1985). La energía de la corriente y la inercia
de estas inundaciones son a menudo suﬁcientes para erosionar y desbordar la llanura
del delta y del frente deltaico y llegar a depositar gran parte de su carga en la zona
prodeltaica (Postma, 2001). Por ello, el estudio de la geometría submarina de estos
pequeños sistemas deltaicos puede proporcionar información sobre el modo de trans-
porte y/o depósito y sobre la composición del sedimento (Adams et al., 1998, 2001),
llegando a poderse determinar la importancia relativa del aporte sedimentario en re-
lación a la energía hidrodinámica en la cuenca receptora (Kenyon y Turcotte, 1985),
permitiendo de este modo realizar clasiﬁcaciones basadas en la geometría de los cuerpos
sedimentarios (Adams y Schlager, 2000).
A partir de los resultados obtenidos del estudio morfosedimentario de los sistemas
deltaicos del área de estudio (caracterizados por estar asociados a pequeñas y abrup-
tas cuencas de drenaje e inﬂuenciados por aportes ﬂuviales episódicos y de carácter
torrencial) se presenta una discusion de los mismos para intentar proponer un esque-
ma de clasiﬁcación para dichos sistemas. Con esta clasiﬁcación se pretende diferenciar
la correlación entre los diferentes parámetros utilizados (morfométricos, hidrológicos
y características hidrodinámicas) y la inﬂuencia de los mismos en las características
morfométricas y sedimentarias de los prodeltas.
7.1. Geometría de los cuerpos deltaicos: un patrón
característico para deltas asociados a ríos mon-
tañosos y abruptos
El modelo morfológico más común para los depósitos prodeltaicos se trata de de-
pocentros elongados de unos 20-40m de espesor, perﬁles con un bajo gradiente de
pendientes muy característico (pendientes del foreset normalmente <0,2◦) y con una
geometría sigmoidal en sección transversal. Las distribuciones elongadas se producen
como consecuencia del fuerte transporte longitudinal a lo largo de la costa (Liu et al.,
2006; Xue et al., 2010). Este patrón general caracteriza a la mayoría de los sistemas
deltaicos más signiﬁcativos del mundo, como los principales sistemas ﬂuviales de Asia
(Kuehl et al., 1997; 2005 ; Michels et al., 1998; Liu et al., 2006, 2009; Palamenghi et
al., 2011) o de la plataforma amazónica (Nittrouer et al., 1986).
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Las geometrías sigmoidales con un cambio en la conﬁguración del sistema deltaico
de convexa a cóncava hacia mar adentro, son también características distintivas de nu-
merosos deltas mediterráneos asociados a ríos relativamente grandes (e.j. Ebro, Tiber)
(Bellotti et al., 1994; Díaz et al., 1996), o a ríos pequeños con una fuerte inﬂuencia
estacional (Fluviá-Muga, Ombrone) (Díaz y Ercilla, 1993; Tortora, 1999) o incluso en
ambientes de abanico deltaicos o fan deltas (Sacchi et al., 2009). La mayor pendiente
del fondo marino en estos deltas se encuentra en los foresets, con valores máximos de
1,5º, aunque generalmente no superan 1º (Díaz y Ercilla, 1993; Bellotti et al., 1994;
Díaz et al., 1996; Tortora, 1999; Cattaneo et al., 2007), y solamente son signiﬁcativa-
mente mayores en el caso de los fan deltas (>20º) (Sacchi et al., 2009). La mayoría de
estos depósitos deltaicos son elongados, extendiéndose cientos de kilómetros a lo largo
de la costa (Díaz et al., 1996; Cattaneo et al., 2003 y 2007). Otro rasgo característico de
estos sistemas deltaicos es su espesor máximo de carácter moderado, alcanzando unas
decenas de metros (Díaz et al., 1996; Sacchi et al., 2009), y su composición predomi-
nantemente fangosa. Los procesos que producen este tipo de sistemas son el resultado
de una combinación de eventos de inundación junto con la dispersión del sedimento,
a largo plazo, por la acción del oleaje (Tortora, 1999). En particular, los depósitos
elongados en planta indican una redistribución sedimentaria realizada, principalmente,
por procesos advectivos laterales y, posiblemente, con una composición del sedimento
más ﬁna (Díaz et al., 1996; Cattaneo et al., 2007).
Los sistemas deltaicos en el área de estudio son signiﬁcativamente distintos a los
casos anteriormente descritos. Estudios previos desarrollados en la plataforma conti-
nental del Río Guadalfeo, muestran morfologías deltaicas que se salen del modelo típico
de los deltas ﬂuviales (Lobo et al., 2006). Esta tesis doctoral representa un enfoque más
amplio ya que integra un número importante de ejemplos, ofreciendo por primera vez
una gran cantidad y detalle de la variabilidad geométrica (en secciones transversales),
así como los patrones de distribución (vista en planta) de los sistemas deltaicos de
pequeño tamaño y alta pendiente, asociados a sistemas ﬂuviales fuertemente inﬂuen-
ciados por el clima estacional. Estudios previos como es el caso de los prodeltas de los
ríos montañosos taiwaneses (Liu et al., 2008), sobre sistemas deltaicos similares se han
basado principalmente en datos estratigráﬁcos, pero carecen de un marco completo de
sus morfologías.
Los depósitos deltaicos asociados a los ríos con fuerte pendiente, típicos del sur-
este de la Península Ibérica, muestran una serie de características comunes que los
hacen completamente diferentes a los ya descritos depósitos sigmoidales elongados, y
se asemejan más a otros depósitos asociados a sistemas ﬂuviales con altos gradientes
de pendientes (Liu et al., 2008) o fan deltas (Nava-Sanchez et al., 1999; Sacchi et al.,
2009). Sus depocentros tienen una distribución más limitada que en el caso de los de-
pocentros dominados por la advección a lo largo de la plataforma, debido a los altos
gradientes de pendiente de las cuencas hidrológicas, favoreciendo así el transporte de
los sedimentos y su depósito en el medio marino. Esto se reﬂeja en: (a) la escasa re-
presentación de las llanuras deltaicas; (b) el aumento del espesor sedimentario (varias
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decenas de metros) equivalentes a los valores de espesor sedimentario (>50m) obser-
vados en los depósitos asociados a los ríos taiwaneses (Liu et al., 2008); y (c) mayores
pendientes en el foreset, comparables a los valores descritos en los abanicos deltaicos o
fan deltas (6-8◦) (Nava-Sánchez et al., 1999). Finalmente, la composición del sedimen-
to es considerablemente más gruesa con respecto a otros ejemplos mediterráneos, los
cuales son predominantemente fangosos. En contraste, en los ejemplos considerados, el
tipo de sedimento más común varía desde arenas y gravas en los topsets a mezclas de
arenas y fangos en los bottomsets.
Además de estas observaciones generales, si se realiza un análisis detallado de los
tipos de geometrías dominantes relativas a la distribución en planta y las secciones
transversales en los prodeltas, se observa que a diferencia del predominio de las distri-
buciones elongadas con perﬁles sigmoidales, característico de muchos sistemas deltaicos,
en el área de estudio es más frecuente que se desarrollen patrones con una distribución
lingoidal en planta.
Los depósitos elongados sólo están representados en situaciones particulares, los
cuales son característicos de los grandes ríos de la zona de estudio (Ej. los ríos Guadalfeo
y Adra). La presencia de dichas morfologías elongadas, sugiere la existencia moderada
de una redistribución lateral de sedimentos de tamaño de grano ﬁno (Fig. 7.1). Hay
que señalar, sin embargo, que esta elongación es menos importante que la observada
en muchos de los sistemas deltaicos asociados a los grandes ríos.
Los depósitos lobulares son característicos de la mitad de los pequeños ríos y típicos
de las ramblas del área de estudio, mientras que los depósitos lingoidales se observan
en el resto de los pequeños ríos y en una sola de las ramblas. La existencia de depósitos
lobulares podrían estar asociados con eventos de fuertes ﬂujos o inundaciones, donde
dichos ﬂujos entran en la cuenca receptora y deposita el material transportado a una
corta distancia de la desembocadura. Esta geometría puede identiﬁcarse fácilmente con
los pequeños ríos, pero muestra una mejor interpretación en las ramblas.
Por otro lado, los depósitos lingoidales constituyen úna situación intermedia, con
dominancia de los aportes ﬂuviales, pero posiblemente con una moderada redistribu-
ción lateral (Fig. 7.1). Estas observaciones indican que el patrón en planta permite
la distinción de un amplio rango de morfologías deltaicas, que varían desde formas
elongadas a lobulares en concordancia con los principales aportes ﬂuviales.
Con respecto a los patrones de las secciones transversales, no se advierten geome-
trías sigmoidales en los prodeltas estudiados, de manera que las geometrías observadas
pueden clasiﬁcarse como planares o cóncavas. Las superﬁcies planares son indicativas
de sedimentos que se depositan en el ángulo de reposo, y donde una pequeña canti-
dad adicional de sedimentos podría iniciar procesos de movimientos en masa (Adams
y Schlager, 2000). Los perﬁles lineales o planares se pueden desarrollar cuando existe
un aporte de sedimentos bien seleccionados (Orton y Reading, 1993). Por el contrario,
taludes cóncavos serían indicativos de una gran progradación bajo un nivel del mar
relativamente estable (Adams et al., 1998).
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Figura 7.1: Patrones de clasiﬁcación de las geometrías relativas a la distribución en planta de los
sistemas deltaicos del área de estudio.
En los prodeltas estudiados, los perﬁles exponenciales o cóncavos se corresponden
con deslizamientos y ondulaciones del fondo marino asociados a procesos gravitacio-
nales y sedimentarios que producen este tipo de morfologías posiblemente asociadas
a los efectos acumulativos de desplomes y deslizamientos (Kenyon y Turcotte, 1985);
Flemings y Grotzinger, 1996) y a ﬂujos gravitacionales hacia la cuenca (Syvitski et
al., 1988). El sedimento que queda en reposo en la parte no-crítica del bottomset se
transportará por deslizamientos y ﬂujos gravitacionales en los perﬁles lineales distri-
buyéndose exponencialmente en la parte ﬁnal del perﬁl (Adams, 2001). Según Orton y
Reading (1993), un perﬁl cóncavo reﬂeja mecanismos de transporte de carga de tamaño
ﬁno y grueso.
La mayoría de los sistemas deltaicos se desarrollan en equilibrio entre el aporte
sedimentario (Ej. como consecuencia de inundaciones o fuertes ﬂujos) y las principa-
les condiciones oceanográﬁcas existentes en la cuenca receptora (principalmente por
oleaje de tormenta) (Palinkas, 2009). Los patrones de clasiﬁcación de las geometrías
de los sistemas deltaicos en el área de estudio serían compatibles con una inﬂuencia
importante de las inundaciones dando lugar a altas tasas de progradación combinadas
con una redistribución moderada del sedimento por el oleaje. Esta conﬁguración de
depósito sería parecida a la que se produce en sistemas lacustres (Adams et al., 2001) o
en fan deltas como los estudiados en las costas acantiladas de Amalﬁ en Italia (Sacchi
et al., 2009).
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7.2. Implicaciones en la clasiﬁcación de los sistemas
deltaicos
Las caracteristicas morfológicas de los sistemas deltaicos del área de estudio asocia-
dos a ríos pequeños y de montaña e inﬂuenciados por el clima regional caracterizado
por una variabilidad estacional muy pronunciada, hacen que sea difícil su clasiﬁcación
dentro de las existentes (Galloway, 1975; Postma, 1990, 1995; Reading y Collison, 1995;
Orton y Reading, 1993).
La clasiﬁcación de los deltas más usada es el diagrama triangular de Galloway
(1975) basado en la importancia relativa en los sistemas deltaicos de los ríos, mareas
y oleaje en diferentes e identiﬁcables morfologías en planta de las llanuras deltaicas
(Fig.7.2). A partir de este diagrama, se puede observar una clara diferencia entre los
sedimentos situados al este y al oeste del área de estudio, observándose al oeste deltas
inﬂuenciados mayoritariamente por la acción de los ríos, con una terminación recta de
las llanuras deltaicas con respecto a la línea de costa mientras que al este, generalmente
son deltas controlados por el oleaje donde la llanura deltaica tiene un saliente hacia
costa. El modelo hidrodinámico de la velocidad media de la corriente, indica que la
corriente es más energética al este que al oeste del área de estudio, inﬂuyendo en
mayor medida sobre las llanuras deltaicas localizadas al este. Existen otros factores
ambientales (longitud del río, el caudal medio y máximo, el espacio de acomodación,
etc.) que no se tienen en cuenta en esta clasiﬁcación. Syvitsky y Saito (2007) proponen
que un diagrama ternario simple es insuﬁciente para obtener el verdadero rango de
morfologías de un delta. El estudio de los deltas del sureste de la Península Ibérica,
puede reforzar esta propuesta, pues en los deltas estudiados se observa que ninguno de
ellos presenta más de un cauce principal, y aunque se ha incluido los deltas con llanuras
deltaicas con terminación recta dentro del diagrama ternario de Galloway (Fig. 7.2),
hay que indicar que no se ajustan totalmente a dicha clasiﬁcación, ya que el sistema
de alimentación incluido en este vértice del triángulo, está constituido por llanuras
deltaicas asociadas a cauces con diferentes brazos o tributarios, y no se tiene en cuenta
ninguna otra morfología del cauce. Otra cuestión a tener en cuenta es el problema de
la escala cuando se comparan deltas de gran tamaño (Ej. el de Amazonas, con una
cuenca de drenaje de 6150 x 103 km2) con deltas pequeños, como los ubicados en el
área de estudio (cuenca de drenaje inferior a los 2000 km2).
Por otro lado, atendiendo a la clasiﬁcación de los sistemas deltaicos de granulometría
gruesa (Postma, 1990, 1995; Reading y Collison, 1996), la cual incorpora el tipo del
sistema de alimentación, la profundidad de la cuenca y el tipo de proceso predominante
en la desembocadura (Fig.7.3) hace difícil la inclusión de los deltas estudiados en una
única categoría. Estos deltas podrían clasiﬁcarse en la mayoría de los casos como un
sistema mixto del prototipo 3 (tipo clásico Gilbert) y del prototipo 11 para el Río Jate,
dominados por la acción río/oleaje. Aunque en este último caso el modelo es para aguas
profundas, la morfología del jate es muy similar.
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Figura 7.2: Posición de los deltas de la zona de estudio en la clasiﬁcación triangular de Galloway
(1975).
El papel relativo de los regímenes ﬂuviales y de la cuenca receptora en los sitemas
deltaicos de granulometría gruesa se rigen esencialmente por el aporte de sedimentos
y la dinámica de la cuenca (Wright et al., 1974). Durante los eventos de tormentas,
los sistemas deltaicos se convierten en deltas dominados por los ríos, mientras que
durante los períodos de sequía, donde se produce una reducción periódica en el aporte
de sedimentos, el delta se retrabaja por la acción del oleaje (deltas dominados por el
oleaje), modiﬁcándose la morfología y la sedimentación del sistema deltaico, como se
observó en el delta del Río Ombrone al oeste de Italia (Bartolini y Pranzini, 1984),
y como sucede en los sistemas deltaicos del área de estudio. El tipo clásico Gilbert
(prototipo 3) corresponde a perﬁles de deltas de aguas someras, con un transporte de
carga de fondo más allá de la desembocadura del río, profundidades adecuadamente
grandes inmediatamente después de la desembocadura (ratio de profundidad baja),
sistemas de alimentación generalmente pequeños, con sedimentos de tipo grava, con
una pendiente muy alta (más de unos cuántos grados) y caracterizado por corrientes
efímeras, no conﬁnadas que implican ﬂujos en masa. Los sistemas de alimentación para
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Figura 7.3: Clasiﬁcación de los deltas de tamaño de grano grueso incorporando el tipo de sistema
de alimentación, la profundidad y el tipo de proceso predominante en la desembocadura (Tomado de
Reading y Collinson, 1996; modiﬁcado de Postma, 1990).
el prototipo 11 se corresponderían con zonas conﬁnadas con un gradiente moderado y
canales relativamente estables, en las cuales la fuente de aporte de sedimento de tipo
areno gravoso está muy bien deﬁnida, con un transporte de carga de fondo más lejos
de la costa, donde el ratio de profundidad es mayor que el anterior.
Orton y Reading (1993) ampliaron la clasiﬁcación de Galloway incluyendo el tipo de
sedimento (Fig. 7.4). Teniendo en cuenta esta clasiﬁcación, se observa que los sistemas
deltaicos estudiados cuyo sedimento más representativo es la arena media encajan, de
una manera más o menos ajustada a los sistemas deltaicos predominantemente areno-
gravosos relacionados con: (a) cuencas pequeñas y escarpadas y afectados de inmediato
por eventos esporádicos, como una tormenta repentina, (b) una rápida respuesta a las
ﬂuctuaciones del caudal del río y secuencias sedimentarias que reﬂejan los patrones
estacionales, (c) aportes sedimentarios irregulares, (d) cuencas poco afectadas por el
oleaje, (e) perﬁles abruptos, rectos a recto-cóncavo y (f) una distinción clara de la
ruptura entre la llanura deltaica y el prodelta.
7.2.1. Inﬂuencia de los parámetros asociados a la cuenca hidro-
lógica y a la cuenca receptora de sedimentos
Los ríos de montaña de pequeño tamaño son más capaces de transferir mayor por-
centaje de su carga sedimentaria que los ríos grandes, ya que sus altas pendientes hacen
que las cuencas de drenaje, relativamente pequeñas, no tengan capacidad para retener
los sedimentos, sino que favorecen la descarga directa al mar (Milliman y Syvitski,
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Figura 7.4: Posición de los prodeltas estudiados. A. Diagrama triangular de Galloway (1975) y B.
Clasiﬁcación de Orton y Reading (1993) incluyendo el tamaño de grano del sedimento como un factor
de control (modiﬁcado de Orton y Reading, 1993).
1992). Esta observación general también parece que se puede aplicar a las cuencas de
drenaje del suroeste de la Península Ibérica, donde los sistemas ﬂuviales son muy eﬁca-
ces en la transferencia de sedimentos desde la cuenca de drenaje a la cuenca receptora.
Como consecuencia, la mayor parte de los sedimentos llegan hasta las desembocaduras
con la consecuente formación de los depósitos deltaicos sumergidos o prodeltas (Liquete
et al., 2005). Teniendo en cuenta estas consideraciones, en el área de estudio podemos
establecer una relación entre los parámetros morfométricos e hidrológicos más relevan-
tes que caracterizan las cuencas hidrográﬁcas y las propiedades geométricas resultantes
en los sistemas deltaicos.
La identiﬁcación de los dos principales factores en el Análisis de Componentes
Principales, y la utilizacion del análisis clúster hace posible distinguir dos grandes
grupos de sistemas deltaicos (Fig. 7.5).
El Grupo 1, que comprende a los sistemas deltaicos asociados a los ríos más
grandes de los estudiados (Guadalfeo y Adra) (Fig. 7.5), los cuales presentan
las mayores cuencas de drenaje, las mayores longitudes de los ríos y los mayores
valores con respecto a las características hidrológicas (caudal y carga de sedimen-
tos). Por lo tanto, generan unos sistemas deltaicos de mayor tamaño tanto en la
llanura deltaica como en el depósito sumergido.
El Grupo 2 estaría formado por el resto de los sistemas deltaicos, aunque se
pueden diferenciar en subgrupos, asociados tanto a pequeños ríos como a ramblas,
266 Análisis morfosedimentario: propuesta de clasiﬁcación
donde la variable predominante es la pendiente.
Estos sistemas deltaicos presentan por un lado, mayores pendientes que el grupo
1, y por otro, un menor tamaño de sus cuencas de drenaje, llanuras deltaicas y
prodeltas. Las mayores pendientes se encuentran en las ramblas de Haza de Trigo,
Albuñol y Huarea. Los valores de caudal y descarga de sedimentos también son
menores en estos sistemas.
Figura 7.5: Dendrogama obtenido a partir del análisis cluster de 16 variables utilizando la unión
simple de la distancia euclídea. Se indican los grupos y subgrupos que se han diferenciado.
La existencia de estos dos grupos indica una inﬂuencia predominante de dos va-
riables morfológicas: a) el tamaño tanto de la cuenca de drenaje como de los sistemas
deltaicos y b) la pendiente del río, de la llanura deltaica y del prodelta (Fig. 7.1).
El tamaño de las cuencas de drenaje y de los sistemas deltaicos (llanura deltaica y
prodelta) asociados también está directamente relacionado con las características hi-
drológicas de las cuencas, de manera que las mayores cuencas de drenaje son capaces
de producir las descargas de sedimentos más altas. El tamaño está inversamente rela-
cionado con la pendiente, es decir, los sistemas deltaicos con los valores de pendiente
más altos (tanto la pendiente del río, de la llanura deltaica como del prodelta) están
relacionados con cuencas de drenaje y sistemas deltaicos más pequeños. Además, la
correlación entre estas dos variables muestra que la distancia a la línea de costa y la
profundidad del oﬄap break del sistema prodeltaico están inﬂuenciadas por el tamaño
y la pendiente de los diferentes dominios deltaicos. Es decir, a una mayor pendiente y
menor tamaño de las cuencas de drenaje y sistemas deltaicos, existe una menor dis-
tancia a la línea de costa y menor profundidad del oﬄap-break del prodelta, asociados
también a procesos oceánicos más energéticos, de acuerdo con Nittrouer et al. (1996)
y Hori et al. (2002).
Esta deducción coincide con lo observado en el Mar Adriático, donde la distancia
del oﬄap break a la línea de costa es indicativa de la cantidad de aporte de sedimentos
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(Cattaneo et al., 2003). Cuando el aporte de sedimentos es menor, el oﬄap break se
desarrolla más próximo a la costa (Hori et al, 2002; Fernández-Salas, 2008).
La discusión anterior podría indicar el papel dominante que desempeñan los pará-
metros de las cuencas de drenaje. En otros ambientes deltaicos, las profundidades y los
perﬁles del oﬄap break son también indicativos de la energía del régimen oceanográﬁco
(Cattaneo et al, 2003; Xue et al, 2010). El perﬁl se hace más abrupto al aumentar la
distancia desde la fuente de sedimentos, lo que indica un mayor control oceanográﬁco
(Liu et al., 2006). Por el contrario, en el área de estudio la ubicación del oﬄap break
no muestra una buena correlación con la velocidad media de la corriente y la tensión
tangencial en el fondo, aunque hay que indicar que no se ha tenido en cuenta el efecto
del oleaje que es un parámetro fundamental en la posicion del oﬄap break. Sólo en un
caso (depósito deltaico occidental del río Gualchos) la posición del oﬄap break está de-
terminada por un cambio brusco de las variables hidrodinámicas. El patrón dominante
se caracteriza por la velocidad máxima y la tensión del fondo en los foresets, dismi-
nuyendo tanto hacia tierra como hacia el mar. Y en algunos casos particulares (por
ejemplo los prodeltas del Güi y Jate) los valores máximos o los aumentos signiﬁcativos
de la velocidad media de la corriente se producen en las áreas distales prodeltaicas,
coincidiendo con los bottomsets de baja inclinación. Posiblemente, la velocidad orbital
del oleaje en condiciones de tormenta muestren una buena correlación con la ubicación
del oﬄap break, tanto en la distancia a la línea de costa como en la profundidad. Como
consecuencia de que la forma del topset-foreset está relacionada con el clima, el oleaje
y el aporte sedimentario se deduce que, los perﬁles más anchos y más profundos están
asociados a un aporte de sedimento más bajo, a grandes alturas de olas y a períodos
de ola también altos (Friedich y Wright, 2004).
7.2.2. Inﬂuencia del tamaño de grano
En los sistemas prodeltaicos estudiados, la profundidad es suﬁciente para que se
desarrollen foresets de gran pendiente. El gradiente de pendiente del foreset está rela-
cionado con el tamaño de grano del sedimento, la eﬁciencia de los procesos de dispersión
de sedimentos en el foreset subacuático (Prior y Bornhold, 1988, 1990) y de las tasas de
formación del espacio relativo de acomodación que varía lateralmente según las tasas
de depósito de sedimentos (Cant, 1989). En nuestros casos, los sistemas de dispersión
de sedimentos son ineﬁcientes, no pudiéndose transportar sedimentos de tipo arena y
grava muy lejos de la desembocadura, desarrollándose un topset dominado por ﬂujos
de carga de fondo. De este modo, se produce una rápida mezcla en las tres dimensiones
del eﬂuente, ya que el ﬂujo axial turbulento (dispersión del eﬂuente dominada por la
inercia) permite la formación de perﬁles de tipo Gilbert, típicamente dominados por
cargas de fondo gravosas o ﬂujos en masa (Orton y Reading, 1993). En este proceso,
las pendientes del fondo del mar tienden a oscilar entre el ángulo crítico y el ángulo de
reposo. Por estas razones, los sistemas deltaicos con un tamaño de grano más ﬁno (ríos
Guadalfeo y Adra) muestran una menor pendiente en el foreset. Este depósito selectivo
de la fracción gruesa produce un perﬁl con geometría cóncava (Orton y Reading, 1993)
268 Análisis morfosedimentario: propuesta de clasiﬁcación
como se muestra en la ﬁgura 7.6 . Los sistemas deltaicos más eﬁcientes en el transporte
de sedimentos lejos de la desembocadura son el del Río Guadalfeo y el Río Adra.
Figura 7.6: Concavidad (índice b- ver ecuaciones en la ﬁgura 2.14) obtenida a partir de los perﬁles
batimétricos ajustados de los prodeltas frente al porcentaje de fango (%) en el foreset-bottomset de
los prodeltas estudiados.
7.3. El papel de la pendiente y el caudal de los ﬂujos
turbidíticos en la construcción deltaica
Las morfologías de las cuñas prodeltaicas y sus modelos de crecimiento, normal-
mente se han explicado como un producto de un modo particular de transporte de
sedimentos. Pero los modelos especíﬁcos de procesos para su generación desde corrien-
tes de turbidez son escasos, a pesar de la observación de este tipo de corrientes en cuñas
modernas y en depósitos de clinoformas antiguas (Gerber et al., 2008).
A través de la simulaciones se propone un modelo morfodinámico simple, el cual
demuestra como las corrientes turbidíticas pueden construir cuñas sedimentarias. Así
mismo, se trata de cuantiﬁcar como los factores alogenéticos al sistema deltaico, como
por ejemplo el caudal sedimentario, y los factores autogenéticos, como la pendiente de
la cuenca receptora, contribuyen a la construcción del sistema deltaico (Fig. 7.7).
La respuesta del sistema deltaico variando el caudal de descarga de los ríos y la
pendiente de la cuenca receptora, incluye cambios en: 1) la distancia del oﬄap-break a la
costa, 2) la pendiente del foreset, 3) el espesor sedimentario, 4) la tasa de progradación,
5) el poder erosivo de los ﬂujos de sedimentos, 6) la profundidad del límite distal y 7)
la formación de los dominios morfológicos (topset, foreset, bottomset).
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Figura 7.7: Contribución del caudal y de la pendiente a la construcción del sistema deltaico. A-F:
Ejmeplos de simulaciones para diferentes valores de caudales y pendientes.
Es muy interesante comprobar, como las simulaciones demuestran la relación no
lineal entre los factores que se han usado como variables y que respuesta tienen los
parámetros que se han cuantiﬁcado. Es decir, los parámetros medidos no incrementan
su valor en la misma proporción que lo han hecho los valores de la pendiente o el caudal.
El comportamiento de las cuñas sedimentarias en el modelo morfodinámico pro-
puesto atendiendo a la dispersión del sedimento y a la distancia del oﬄap-break a la
costa, puede quedar representado por dos casos extremos y opuestos: 1) Donde la sedi-
mentación es más proximal (Fig. 7.7-A), y 2) donde la sedimentación está dominada por
la dispersión, de forma que los sedimentos se distribuyen por toda la cuenca receptora
(Fig. 7.7-F). Se deduce entonces, que tanto el caudal como la pendiente de la cuenca
receptora inﬂuyen en el avance hacia la cuenca de las cuñas sedimentarias prodeltaicas.
El segundo caso podrían estar representados en la zona de estudio, por las cuñas de
los grandes ríos con una dispersión de los sedimentos, que en algunos casos como en el
Río Guadalfeo, llegan hasta el borde de la plataforma.
Este avance de la sedimentación hacia la cuenca, por tanto, se podría aproximar
a un balance del espacio de acomodación (A) y el aporte sedimentario (S) (Fig. 7.8),
de forma que: 1) cuando A/S>1 nos encontraríamos con transgresión y los depósitos
retrogradarían; 2) cuando A/S<1, se trataría de regresión, y existiría progradación del
sistema hacia la cuenca; y 3) cuando A=S, existiría una agradación vertical de los
depósitos.
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Figura 7.8: Balance del espacio de acomodación (A) y el aporte sedimentario (S) y el tipo de
sedimentación asociada.
Si aplicamos estas reglas a cada una de las simulaciones realizadas, se puede con-
cluir que la mayoría de las simulaciones apuntan a un comportamiento más próximo a
A/S<1, predominando los aportes sobre el espacio de acomodación, y únicamente para
pendientes muy altas y caudales altos es cuando parece ser que se está más cerca de la
situación donde se produce una agradación vertical.
Otra conclusión, que se deriva del modelo morfodinámico es que la pendiente del
foreset de las cuñas sedimentarias está controlada principalmente por la pendiente de la
cuenca. Se observa claramente que ante igual caudal, la pendiente del foreset aumenta
a medida que aumenta la pendiente de la cuenca. En el casoen el que la pendiente de la
cuenca es demasiado abrupta, como ocurre en los prodeltas estudiados con pendientes
por ejemplo de 2,5º, se construye un depósito en la base de dicha pendiente hasta que
se alcanza un perﬁl de equilibrio que pueda ser mantenido, y a partir de entonces se
inicia la progradación de la cuña (Fig. 7.7-F). Este caso podría ser equivalente al Río
Jate, de forma que el depósito ocurre a cierta distancia de la costa donde la pendiente
original de la cuenca se suaviza y permite la sedimentación.
Los oﬄap-breaks en todas las simulaciones son abruptos, y no existe variabilidad
en este punto mofológico. Esto se podría explicar ya que se encuentra controlado por
el oleaje (Friedrich y Wright, 2004) y en el modelo matemático implementado para las
simulaciones, este proceso físico no se ha tenido en cuenta.
Los perﬁles obtenidos en las simulaciones tienen perﬁles lineales o cóncavos. Con este
tipo de perﬁles, la tasa de sedimentación en el oﬄap-break se ve favorecida alcanzando
valores máximos en este punto, disminuyendo de forma constante con el tiempo para
el caso de los perﬁles lineales, y decreciendo de forma logarítmica, para los cóncavos.
Si el oﬄap-break fuese suave, provocaría una tasa de sedimentación más gradual, y
favorecería la formación de perﬁles sigmoidales (Fig. 7.9).
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Figura 7.9: Tasas de sedimentación de los perﬁles lineales, cóncavos y sigmoidales.
Según las simulaciones realizadas, el retrabajamiento o erosión que se produce del
fondo de la cuenca receptora está más inﬂuenciado por el caudal que por la pendiente.
Esto se observa si comparamos los resultados de las ﬁguras 7.7-C, D, E y F, en las
que se aprecia una mayor erosión diferencial cuando aumenta el caudal, que con un
incremento de la pendiente. Por tanto, la existencia de morfologías erosivas sobre las
cuñas prodeltaicas, como por ejemplo los canales, puede ser propia de zonas de alto
aporte, aunque no presente una pendiente muy elevada.
Cuando se simula con los caudales variables, los ﬂujos mínimos de sedimento pueden
controlar la sedimentación de la cuenca (Fig. 3.36). Se observa que para simulaciones
con la misma pendiente, la progradación de la cuña sedimentaria hacia la cuenca, es
menor con caudales variables que con caudales constantes en el tiempo.
Por lo tanto, esa ciclicidad del aporte sedimentario, que funciona como un proceso
alocíclico, controla la morfología de la cuña y modula en cierto sentido su constru-
cción. Son los valores mínimos del aporte sedimentario los que parecen controlan la
progradación ya que la distancia de progradación se asemeja más a las simulaciones
con valores mínimos que con valores máximos. Esto permite asignarle a las condiciones
locales de aportes mínimos un papel relevante tanto en control de la progradación como
en la distancia a la costa del límite distal.
En el caso de las simulaciones con perﬁl de cuenca sigmoidal, se observa claramente
como la pendiente de los foresets va aumentando hasta que se iguala con la pendiente
del perﬁl inicial. Cuando se llega a esta igualdad la tasa de progradación disminuye
manteniéndose más o menos constante. Llega un momento, en el que el límite distal
de la cuña sedimentaria que se está formando prácticamente no se mueve de lugar,
una vez que se igualan las pendientes del foreset con la de la cuenca, lo que indica
que este límite morfológico puede controlar el comportamiento del sistema deltaico. En
algunas simulaciones se observa como al bloquearse la progradación del depósito hacia
la cuenca, se inicia el crecimiento por agradación, cambiando el perﬁl de la parte distal
de la cuña a un perﬁl de geometría convexa (Fig. 7.10).
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Figura 7.10: Capturas de la evolución temporal, cada 24 horas, de la forma del fondo para 2 si-
mulaciones realizadas sobre un perﬁl sigmoidal y diferentes caudales continuos durante el tiempo de
duración de la simulación: (A) 0,8 m2/s y (B) 1 m2/s.
Capítulo 8
El transporte sedimentario de los
depósitos deltaicos y su implicación en
los tipos morfológicos
La diferenciación de los distintos tipos morfológicos menores localizados sobre los de-
pósitos deltaicos se ha realizado siguiendo la clasiﬁcación propuesta por diversos autores
en los márgenes españoles (Díaz, 1984; Medialdea et al., 1990; Díaz delRío, 1989; Díaz
del Río y Somoza, 1994; Hernández-Molina, 1994). Los criterios elegidos para esta cla-
siﬁcación se basan en los procesos asociados a la génesis de dichos tipos morfológicos.
Sobre los prodelta del área de estudio se han diferenciado 6 tipos morfológicos
menores principales, subdividiéndose algunos de ellos en distintos subtipos (Tabla 3.4).
En función de los procesos que los originaron, se pueden agrupar en cuatro grandes
grupos: a) Morfologías sedimentarias, b) Morfologías erosivas, c) Morfologías
gravitacionales y d) Morfologías de origen antrópico. La localización de cada
uno de los tipos morfológicos puede verse en las Figuras 3.3 y 3.15.
Entre las morfologías sedimentarias se han reconocido la presencia de: a) Cam-
pos de ondulaciones en varios de los prodeltas estudiados, siendo éste el tipo morfológico
más importante de los prodeltas considerados. Por esta razón se ha hecho un estudio
más detallado de dichos campos a lo largo de este trabajo, con su oportuna discusión;
b) Frente elevado del prodelta, localizado exclusivamente en los prodeltas del Río Adra
y c) Lóbulo secundario situado al oeste del prodelta del Río Chíllar.
Entre las morfologías de origen erosivo se han reconocido en el área de estudio
canales de tres tipos: a) Cárcavas localizadas en las zonas más someras; b) Canales
lineales desarrollados algunos de ellos en el foreset y otros en el bottomset del prodelta,
y c) Surcos erosivos, localizados únicamente en el prodelta del Río Guadalfeo.
En relación con las morfologías gravitacionales se ha observado la presencia de
deslizamientos en el oﬄap-break de algunos de los prodeltas estudiados.
Por último, se han identiﬁcado morfologías con relieve positivo de origen antró-
pico, como los montículos localizados en los prodeltas de los ríos Guadalfeo y Adra, y
las morfologías lineales.
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8.1. Factores genéticos que inﬂuyen en la formación
de las ondulaciones
La similitud de las características de las ondulaciones descritas en las diferentes
áreas estudiadas sugiere un origen general común modulado por factores locales que
expliquen las variaciones de los parámetros morfométricos medidos. Existe una clara
evidencia entre la conexión de los campos de ondulaciones y las localizaciones de las
desembocaduras de los ríos, lo cual indica la inﬂuencia genética de los aportes ﬂuvia-
les (Fernández-Salas et al., 2007). Su disposición paralela o subparalela a las líneas
batimétricas reﬂeja la importancia del transporte transversal propio de los sistemas
prodeltaicos. Por lo tanto, las ondulaciones se interpretan como formas de fondo de-
posicionales, generadas por fuertes ﬂujos de sedimentos transversales a la plataforma
continental, que se desarrollan durante los eventos de inundación de gran intensidad
en la cuenca ﬂuvial unidos a la orografía abrupta de la zona emergida.
8.1.1. Comparación general de los parámetros morfométricos
En función de los parámetros morfométricos de cada uno de los campos de ondas,
se pueden establecer tres grupos de campos de ondulaciones, aunque dentro de ellos se
observan excepciones de algunos de los parámetros:
Grupo 1: Formado por los campos de ondulaciones situados frente a las ramblas
de Gualchos y Albuñol, los cuales presentan un menor desarrollo de las ondula-
ciones (Fig. 8.1) con valores medios de longitud lateral menores de 150m (Tabla
4.1), longitudes de onda medias por debajo de los 61m, alturas de onda media
menores de 0,53m e índices de forma (L/H) muy altos, con valores por encima
de 280 y pendientes altas (> 1,2◦).
Grupo 2: Formado por las ondulaciones desarrolladas en los prodeltas de los
ríos Adra y Guadalfeo. En estos prodeltas se advierte un mayor desarrollo de
las ondulaciones (Fig. 8.1), con valores más altos de longitud lateral (> 170m),
longitud de onda (valores mayores de 80m, a excepción del campo oriental del Río
Adra cuyo valor se asemeja más a los del Grupo 1) y altura de onda, observándose
el mayor valor medio en el campo frente al Río Guadalfeo superando los 0,80m
(Tabla 4.1). Por otro lado, presentan los valores más reducidos de pendiente
(< 1◦) e índice de forma (L/H). Hay que indicar la excepción de los campos
desarrollados frente al Río Adra que presentan valores altos de índice de forma.
Grupo 3: situado frente a la desembocadura de los ríos Verde y Seco y que
presenta características mixtas (Fig. 8.1) de los dos grupos anteriores.
Estas diferencias nos indican que las ondulaciones asociadas a los ríos generalmente
son más anchas, largas, altas y puntiagudas, es decir, ondas más desarrolladas que las
correspondientes a las ramblas (Fig. 8.1). El Grupo 1 reúne a las ondulaciones asociadas
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Figura 8.1: Distribución de la altura frente a la longitud de onda de cada uno de los grupos propuestos
para clasiﬁcar los campos de ondulaciones. A, B y C) detalle de cada uno de los grupos; D y E) Gráﬁco
conjunto de los tres grupos.
a las ramblas, deﬁnidas como corrientes efímeras que transportan un volumen relati-
vamente grande de agua exclusivamente durante las épocas torrenciales mientras que
permanecen secos durante el resto del año (Liquete et al., 2005). Los cauces de las ram-
blas analizadas tienen pequeña longitud (< 20 km), gran pendiente (> 3,6◦) y cuencas
pequeñas (< 120 km2). Por otro lado, el Grupo 2 considera las ondulaciones desarrolla-
das frente a los ríos con grandes cuencas (> 750 km2), cauces más largos (> 50 km) y
menor pendiente (< 2,58◦). El Grupo 3 contempla las ondulaciones asociadas a los ríos
pequeños (< 23 km de longitud), pendientes intermedias (entre 2,9◦-3,6◦) y pequeñas
cuencas hidrológicas (< 100 km2). Todas estas diferencias estarían también en relación
con las características del aporte sedimentario de los sistemas ﬂuviales, siendo mayor
en los ríos grandes que en los ríos pequeños y ramblas (Tabla 1.2).
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8.1.2. Correlación de los parámetros morfométricos de las on-
dulaciones con las características de los sistemas ﬂuvio-
deltaicos y de la cuenca receptora
A partir de la correlación de los parámetros morfométricos medidos en las ondula-
ciones con las características de los sistemas ﬂuviales y del ambiente marino donde se
desarrollan podemos indicar que:
Las zonas de ondas de mayor ángulo coinciden con los cauces de mayor pendiente
(Fig. 8.2), en este caso correspondiente a los ríos y ramblas de pequeña longitud
y alta o baja pendiente (Grupos 2 y 3) como las ramblas de Gualcho y Albuñol
o los ríos Verde y Seco. Esto podría indicar que este parámetro está controlado
por la orografía regional.
Las mayores alturas de onda aparecen en los ríos Guadalfeo, Verde y Seco, cu-
yas cuencas están situadas en zonas con valores de precipitación máxima (900-
1250mm/año), de más del doble que en el resto, lo que podría indicar que un
mayor aporte de sedimentos produciría ondas de mayor altura, y por lo tanto, de
menor índice L/H.
Figura 8.2: Distribución de la pendiente de cada uno de los sistemas ﬂuviales estudiados con la
pendiente media de las ondulaciones asociadas a los mismos.
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Se han observado algunas excepciones, atendiendo a las diferencias de alguno de los
campos, que no concuerdan con los 3 grupos que de manera general se han propuesto:
Se aprecia que en el caso del Río Adra los dos campos (oriental y occidental) mues-
tran un L/H similar a los sistemas de rambla, y por otro lado, el campo oriental presenta
valores de altura mucho menores que los correspondientes al Grupo 2. Ambas cuestiones
pueden ser explicadas por las modiﬁcaciones artiﬁciales de la desembocadura realizada
a ﬁnales del siglo XIX y principios del XX hacia el este (Jabaloy et al., 2008; 2010),
produciendo una disminución del aporte en el campo occidental, incrementándose el
efecto erosivo de la deriva litoral y del oleaje. Este incremento del poder erosivo en
el campo occidental han podido producir un achatamiento (L/H mayor) de las ondu-
laciones de este campo (Bárcenas et al., 2008). El corto periodo de tiempo en el que
se lleva desarrollando el campo oriental (1910-actualidad) implica que se trata de un
sistema de desarrollo incipiente con ondulaciones de menor altura y más achatadas que
las correspondientes a un río de sus características.
Los resultados del análisis de los porcentajes del contenido en grava, arena y fango,
de las muestras ubicadas sobre las ondulaciones advierten que las ondulaciones del
prodelta del Río Adra están constituidas por sedimentos de granulometría más ﬁna
que las desarrolladas en el prodelta del Río Guadalfeo (Figs. 4.10, 4.11). Por otro
lado, se observa también que el fango que compone la superﬁcie de las ondulaciones
desarrolladas en el prodelta del Río Adra es mayoritarimente limoso, lo cual indica
una posible procedencia ﬂuvial. Posee también en menor medida un porcentaje de
fango arcilloso cuya fuente puede ser ﬂuvial o marina (Fig. 6.6). Tanto los resultados
de los parámetros granulométricos de las ondulaciones como los de la interpretación
sísmica de los perﬁles donde se observa una terminación a techo en truncación erosional,
parecen indicar una fuerte erosión a causa de la disminución del aporte transversal de
sedimentos tras el desvio del cauce hacia el este y el incremento del efecto erosivo de
la deriva litoral y del oleaje. A pesar de esto, es posible que exista una sedimentación
de menor importancia que la erosión, sobre dicho campo de ondulaciones. Por ello,
el sedimento superﬁcial del campo de ondulaciones puede estar compuesto por: a) el
sedimento relicto proveniente de los ﬂujos hiperpicnales generados por el Río Adra en
un posición natural (antes de 1872), cuyos aportes eran mayores que los que genera el
cauce actual, debido a la construcción de la presa de Benínar en 1983; b) sedimentos
transportados por las corrientes desde el lóbulo oriental al lóbulo occidental o desde
otras ubicaciones, sirviendo las ondulaciones de obstáculo para los mismos.
Estas modiﬁcaciones artiﬁciales junto con la disminución del aporte ﬂuvial y el
incremento del efecto erosivo de la deriva litoral y del oleaje, en el campo occidental,
han podido producir un achatamiento (L/H mayor) de las ondulaciones de dicho campo
(Bárcenas et al., 2008).
Fernández-Salas et al. (2007) observaron un comportamiento similar en el Río Gua-
dalfeo, río al que también desviaron artiﬁcialmente el cauce. El campo de ondulaciones
asociado al cauce antiguo presentaba morfologías menos desarrolladas que las presentes
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en el campo asociado al cauce natural. Ellos sugieren también que estas diferencias se
deben a un menor aporte de sedimentos al realizarse el desvío y/o una mayor erosión
por deriva litoral y corrientes.
Esta interpretación se podría aplicar también al caso de los campos de ondulaciones
desarrollados en la Rambla de Gualchos. La situación de los campos de ondulaciones
y la diferencia entre sus parámetros revelan claramente la existencia de dos campos, el
campo oriental asociado la Rambla de Gualchos (cauce activo) y el campo occidental
asociado a un cauce inactivo (Rambla Ancha). Este caso diﬁere del Río Adra en que
el campo desarrollado frente al cauce activo presenta mayor número de ondulaciones
que el desarrollado frente al cauce inactivo. Esto podría explicarse como consecuencia
de que el cauce de la Rambla Ancha (cauce inactivo) ha sido unido al cauce de la
Rambla de Gualchos en uno de sus tramos, con lo cual, el campo oriental presenta
descargas de ambos cauces. Por otro lado, se observa que el campo asociado al cauce
inactivo presenta valores de reﬂectividad más bajos que en el campo asociado al cauce
actual (Fig. 4.1-A3). Estos valores se asocian a sedimentos más groseros con lo que
posiblemente se haya llevado a cabo una erosión de materiales más ﬁnos, aportados
por los ríos, dejando en superﬁcie materiales de granulometría más gruesa.
8.2. Factores inﬂuyentes en la formación de las ondu-
laciones: simulaciones numéricas y datos reales
Las simulaciones numéricas realizadas han permitido determinar, que las ondula-
ciones necesitan de un umbral mínimo y máximo en los parámetros considerados como
variables durante las simulaciones: caudal y pendiente.
De las simulaciones efectuadas, se deduce que la pendiente y el caudal son dos pará-
metros claves en la formación y evolución de las ondulaciones. De hecho, sus resultados
concuerdan con los recogidos en los datos de campo. Es decir, como comportamiento
general reproducido con las simulaciones se obtienen que, para caudales altos y pen-
dientes moderadas o bajas, las ondas son más anchas, largas, altas y puntiagudas.
Atendiendo a los datos obtenidos sobre los prodeltas estudiados, en los grandes ríos
considerados (ríos Guadalfeo y Adra) se desarrollan sobre sus prodeltas las ondulacio-
nes del fondo marino más numerosas, de mayor tamaño, tanto en anchura y altura, y
más puntiagudas, es decir, de L/H bajo. Para los ríos intermedios, como el Verde o el
Seco, las ondulaciones muestran características intermedias, aunque más parecidas a
las de los grandes ríos que a las de las ramblas. (Fig. 8.3).
En las simulaciones, se observa que con un aumento elevado del caudal y de la
pendiente, las ondas no llegan a formarse. Igualmente, este hecho ocurre para caudales
muy bajos. De esta menera, se deduce de las simulaciones, que la formación de las
ondulaciones se favorece cuando el caudal se encuentra en un rango de valores mínimo
y máximo, independientemente de las características de la cuenca receptora. Por lo
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Figura 8.3: Principales características de los parámetros morfométricos de las ondulaciones desarro-
lladas sobre los prodeltas de la zona de estudio asociados a los diferentes sistemas ﬂuviales existentes
(grandes ríos, pequeños ríos y ramblas), así como las medidas en las simulaciones realizadas con ﬂujos
hiperpicnales.
tanto, el caudal es un factor más inﬂuyente en la formación y evolución de las ondas
que la pendiente de la cuenca receptora. Esto queda patente en parámetros como la
distancia entre ondas o la longitud de la onda, que muestran una pequeña tendencia
de variación o se muestran prácticamente constantes con respecto al caudal y no así
con respecto a la pendiente (Figs. 4.15-A y B).
Ahora bien, si atendemos a la génesis de la formación de las ondulaciones, las
simulaciones nos indican que estas morfologías comienzan a desarrollarse debido a
cambios de pendientes del fondo del mar. Se observa claramente, como las ondulaciones
se forman primero en los perﬁles con un diferencial de la pendiente más grande, es decir,
en zonas donde se producen cambios de mayor a menor pendiente (Figs. 8.4 y 8.5).
La extensión del campo de ondas se produce pendiente arriba. El hecho de que en
los perﬁles intermedios (p.e. con pendientes de 1◦) las ondulaciones se generen después
que en los perﬁles de menor o mayor pendiente, se puede deber a que: a) en los perﬁles
de menor pendiente, al ir creciendo la cuña sedimentaria de forma más rápida, ese
cambio de pendiente con el perﬁl inicial se hace más brusco, y b) en los de mayor
pendiente, desde el inicio de la simulación ya existe un cambio de pendiente previo
bastante acusado en el perﬁl original (Figs. 8.4 y 8.5).
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Figura 8.6: Mecanismo por el cual las ondulaciones migran pendiente arriba, debido a que la capa de
turbidez es más ancha y lenta sobre las cresta, con un número de Froude mayor que 1. A) Diagrama
explicativo. B) Esquema sobre la migración de las ondulaciones pendiente arriba. C) Ejemplo de
una de las simulaciones numéricas, donde se reproduce el mecanismo de adelgazamiento de la capa
de turbidez sobre los valles de las ondulaciones (saltos hidráulicos), D) Número de Froude de dicha
simulación. Las ﬂechas indican zonas donde el número de Froude es mayor que 1, coincidente con los
valles de las ondulaciones.
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Esta migración de las ondulaciones pendiente arriba nos hace pensar que estas
morfologías son similares a las antidunas asociadas con corrientes de turbidez (Lee
et al., 2002; Normark et al., 2002; Fildani et al., 2006). En nuestras simulaciones se
observa como las ondulaciones están aproximadamente en fase con las ondulaciones de
la capa de turbidez (Fig. 8.6). Es decir, que la capa del agua de turbidez es mayor donde
las ondulaciones son mayores, y viceversa (Fig. 8.6-A y C). Con esta aproximación, las
antidunas pueden caracterizarse como formas de fondo rítmicas que:
a) están asociadas a un ﬂujo supercrítico (es decir con número de Froude>1), y
b) tienen migración pendiente arriba (Fildani et al., 2006).
Las ondulaciones producen un salto hidráulico en su límite proximal y distal, o una
pequeña zona sobre la cual el ﬂujo pasa de forma rápida de un ﬂujo supercritico rápido
y proximal a un ﬂujo subcrítico tranquilo y distal (Fr<1). Cada ondulación puede
estar dividida en dos partes limitadas por un punto donde Fr=1; una zona subcríti-
ca pendiente arriba y una zona supercrítica pendiente abajo. La zona subcrítica más
próximal induce sedimentación neta (o hace que aumente la sedimentación o al menos
que no se produzca erosión) y la zona supercrítica más rápida produce erosión neta (o
sedimentación reducida o nula, o aumento de la erosión), por lo que el tren de ondula-
ciones migra pendiente arriba (Parker e Izumi, 2000). Por lo tanto, las ondulaciones, y
tal como queda demostrado por las simulaciones y datos reales, son “parientes” de las
antidunas, y son una manifestación del hecho de que los ﬂujos supercríticos sobre un
fondo erosionable son inherentemente inestables.
Figura 8.7: Perﬁl sísmico de alta resolución (Geopulse) realizado sobre el prodelta del Río Adra, en
el que se observa la migración de las ondulaciones pendiente arriba.
284 Transporte sedimentario de los depósitos deltaicos
Tal y como dice Fildani et al. (2006), la presencia de los saltos hidráulicos estabiliza
el campo de ondulaciones, así cuando las ondulaciones migran pendiente arriba, se
autopreservan de la erosión, y tienen el potencial de dejar un registro sedimentario
completo (Fig. 8.7).
8.3. Comparación con otros campos de ondulaciones
en prodeltas del Mediterráneo
Se han descrito ondulaciones del fondo marino en diferentes ambientes sedimentarios
(Correggiari et al., 2001; Nakajima y Satoh, 2001; Yoo et al., 2002; Cattaneo et al., 2004;
Urgeles et al., 2007). En aguas someras se han relacionado con depósitos prodeltaicos
caracterizados por una alta tasa de sedimentación, como por ejemplo en el Río Tiber
(Trincardi y Normark, 1988; Chiocci et al., 1996), en el Río Noeick (Bornhold y Prior,
1990), en el Río Po y otros pequeños ríos de los Apeninos (Correggiari et al., 2001;
Cattaneo et al., 2004), y en el Río Llobregat (Urgeles et al., 2007).
Para explicar el origen de las ondulaciones someras del fondo del mar se han invo-
cado una amplia variedad de causas: a) Inestabilidades gravitacionales (Díaz y Ercilla,
1993; Christian et al., 1997; Duchesne et al., 2003; Lykousis et al., 2003), b) Transporte
de corrientes de fondo y sedimentación (Trincardi y Normark, 1988) y c) Corrientes de
fondo relacionadas con la actividad turbidítica, principalmente representado por ﬂujos
hiperpicnales (Mulder y Syvitski, 1995; Yoo et al., 2002; Urgeles et al., 2007). Sin em-
bargo, las explicaciones más recientes sugieren una inﬂuencia combinada de muchos de
los factores indicados (Cattaneo et al., 2004; Marsset et al., 2004[225]).
En concreto, en las últimas dos décadas se han proporcionado evidencias de ondula-
ciones del fondo marino sobre prodeltas del Mediterráneo como los prodeltas asociados
a los ríos Verde, Seco y Guadalfeo (Fernández-Salas et al., 2007), el prodelta del Ebro
(Urgeles et al. 2011), el prodelta del Llobregat (Checa et al. 1988; Urgeles et al. 2007);
el prodelta del Ter (Díaz y Ercilla, 1993; Ercilla et al., 1995), el prodelta del río Fluvià-
Muga (Díaz y Ercilla, 1993; Ercilla et al., 1995), el prodelta del río Tiber (Trincardi y
Normark, 1988; Chiocci et al., 1996), prodelta del Sarno (Sacchi et al. 2005), prodelta
de Bonea (Budillon et al. 2005); plataforma de Calabria (Gallignani, 1982), plataforma
norte de Sicilia (Agate y Lucido, 1995), Golfo de Castellammare (Agate et al. 2009),
Cuenca de Corigliano (Romagnoli y Gabbianelli, 1990; Rebesco et al., 2009), platafor-
ma del Adriático (Correggiari et al., 2001; Cattaneo et al. 2004; Marsset et al. 2004;
Berndt et al. 2006; Cattaneo et al. 2007; Puig et al. 2007; Sultan et al. 2008); el prodel-
ta del Po (Correggiari et al., 2001); el norte del Golfo de Kyparissiakos Gulf (Lykousis
et al. 2009); Golfo de Patraikos (Lykousis 1991; Lykousis et al. 2009); Golfo de Corinto
occidental (Lykousis et al. 2009)).
Urgeles et al. (2011) recopila los datos morfométricos de los campos de ondulacio-
nes desarrollados sobre 14 de los prodeltas anteriormente citados en el Mediterráneo,
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incluidos los presentados en este estudio publicados en Bárcenas et al. (2009), que se
muestran en la Tabla 8.1.
1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13 14
Profundidad 3 9 10 13 9 18 30 55 7 60 25 35 60 45
mínima (m)
Profundidad 65 65 108 56 71 60 70 110 15 100 50 90 100 100
máxima (m)
Longitud de
onda
25-74 38-103 19-252 23-380 24-565 45-800 53-477 - 145-320 aprox. 1000 80-150 37-235 - aprox. 100
min-máx (me-
dia) (m)
(46) (73) (80) (123) (149) (260) (212) - (222) - - (105) - -
Altura min-
máx
0,06-2,19 0,13-1,28 0,07-5 0,02-2,21 0,02-4,22 0,04-2,34 0,17-3,76 - 0,2-2 0,5-4 - 0,03-1,3 - 7(max.)
(media) (m) (0,70) (0,6) (0,85) (0,36) (0,53) (0,45) (0,92) - (1.1) - - (0,55) - -
Tipo de Arena Arena Arena Arena Fango Fango Fango Fango Arena Fango - Fango Fango Fango
sedimento fangosa fangosa fangosa fangosa arenoso arenoso
L/H media 148 183 129 aprox. 300 296 aprox. 300 230 - 202 - - 191 - -
Orientación P P P P P P P - PER O - P P P
Area (km2) 1,4 2 25,7 3,3 5,5 6,2 aprox. 800 - 3,7 20,04 - 25 - 100
Pendiente (◦) 4 5 2,48 3,7 4,5 3,1 0,2-1 - 1 0,6 0,5-2 0,3-3 0,75 0,7-1,2
Simetría 0,94 1,05 1,58 aprox. 1,2 1,6 aprox. 1,7 > 1 - 0,9 - > 1 aprox. 1 - > 1
(>40m prof.) > 1
aprox. 1
(< 40m prof.)
Tabla 8.1: Morfología y características de los principales campos de ondulaciones desarrollados
sobre los prodeltas del Mediterraneo (Modiﬁcado de Urgeles et al. 2011). Leyenda: 1: Seco, 2: Verde,
3: Guadalfeo, 4: Gualchos, 5: Albuñol, 6: Adra, 7: Adriático central, 8: Plataforma de Algeria, 9: Ebro,
10: Fluvià-Muga, 11: Golfo de Corinto y Golfo de Kyparissiakos, 12: Llobregat, 13: Ter, 14: Tiber, P:
paralela, PE: perpendicular, O: oblicua.
Se observa que la mayoría de las ondulaciones del fondo del mar desarrolladas sobre
los prodeltas del Mediterráneo afectan a áreas de diferente tamaño (desde 1,4 km2
(prodelta del Seco) hasta aproximademente 800 km2 (plataforma central del Adriático),
mostrando áreas de pequeño tamaño los 6 prodeltas relacionados con este trabajo
(< 25,7 km2) (Tabla 8.1).
Las profundidades en las que se desarrollan oscilan entre los 10 y 100 m, sobrepa-
sando generalmente el topset del prodelta, y ubicadas en la zona del prodelta con más
pendiente. Se observa que los campos de ondulaciones analizados en esta tesis inician su
desarrollo a menor profundidad (<18 m) que el resto de los campos de ondulaciones de
los prodeltas del Mediterráneo, a excepción del prodelta del Ebro cuyas ondulaciones
se desarrollan a partir de tan sólo 7m de profundidad. Con respecto a la profundidad
máxima, es el prodelta del Ebro el que muestra un menor desarrollo del campo de
ondulaciones, alcanzando únicamente la isóbata de los 15m (Tabla 8.1).
Las pendientes de las ondulaciones se encuentran entre 0,2◦ y 3◦ (con una media de
2◦). Los prodeltas de Andalucía oriental son los que presentan mayor pendiente, con
una media de casi 4◦, mientras que en el resto de los prodeltas no presentan pendientes
superiores a 1◦ (Tabla 8.1).
La altura y la longitud de onda de las ondulaciones es variable. Las ondulaciones
con menor longitud de onda se encuentran en 3 de los prodeltas relacionados con este
estudio, con valores de 46m (Río Seco), 73m (Río Verde) y 80m (Río Guadalfeo),
mientras que el resto de los prodeltas del Mediterráneo presentan ondulaciones con
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longitudes de onda >100m. La altura media de las ondulaciones tiene un valor de
aproximadamente 0,71m. Los prodeltas de las ramblas de Gualchos, Albuñol y de los
ríos Adra y Llobregat, son los que tienen ondulaciones con alturas medias menores a
la media general (< 0,55 m).
Las ondulaciones que se desarrollan en los prodeltas del Mar Mediterráneo tienen en
general, valores del índice de forma (L/H) medios que se encuentran en un rango entre
100 y 300 (Tabla 8.1 y Fig. 8.8). Los campos de ondulaciones que muestran mayor valor
medio de L/H (aprox. 300) lo presentan los ubicados en los prodeltas del Río Adra y
las ramblas de Gualchos y Albuñol, con lo cual muestran ondulaciones más achatadas
que el resto, mientras que el menor valor se encuentra en las ondulaciones del prodelta
del Río Guadalfeo (129).
Figura 8.8: Relación entre la longitud de onda y la altura de las ondulaciones desarrolladas sobre
los prodeltas del Mediterráneo. Modiﬁcado de Urgeles et al. 2011
Respecto al índice de simetría se observa que la mayoría presentan valores superiores
a 1, por lo tanto, teniendo en cuenta que valores de este índice cercanos o próximos a
1 indican ondas simétricas, se puede deducir que la mayoría de las ondulaciones que se
desarrollan en los prodeltas del Mediterráneo son asimétricas. Se advierte que las más
simétricas se localizan en los campos de los prodeltas del Seco, Verde, Ebro, Llobregat
y Adriático central (por encima de los 40m de profundidad (Tabla 8.1).
Generalmente, las ondulaciones suelen presentar forma elongada en sección lon-
gitudinal y cóncava en sección transversal. Sus crestas son más o menos paralelas a
los contornos batimétricos y presentan forma en planta sinuosa (Cattaneo et al. 2004;
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Fernández-Salas et al. 2007; Urgeles et al. 2007), excepto en los prodeltas del Ebro y
Fluvià-Muga donde las crestas de las ondulaciones son perpendiculares y oblicuas a la
batimetría, respectivamente. Normalmente, los sedimentos que las constituyen son de
tipo fango, fango arenoso, arena fangosa y arena (Tabla 8.1).
Para asignar los procesos relacionados con el origen de estos campos de ondu-
laciones, se intenta relacionar las características morfológicas de las ondulaciones y
relacionarlas con un posible mecanismo genético (Tabla 8.2).
Mecanismos de ori-
gen de las ondulacio-
nes
Forma del campo de
ondulaciones
Orientación de las
crestas respecto a la
batimetría
L/H media Rango de
profundidad
(m)
Otras carac-
terísticas
Ejemplos
Ondas internas elongada paralela paralela 210 30-90 Adriático central,
a la linea de costa Llobregat, Ter
Flujos hiperpicnales elongada perpendicular paralela 226 3-110 canales Guadalfeo, Seco, Verde
a la linea de costa a cir-
cular
Gualchos, Albuñol,
Adra
Corrientes de fondo elongada paralela oblicua aprox. 450 60-100 Fluvià-Muga
a la linea de costa a perpendicular
Corrientes paralelas circular paralela subparalela aprox. 200 3-15 Ebro
a la costa a la linea de costa a perpendicular
Tabla 8.2: Características más importantes de los campos de sedimentos respecto a los mecanismos
genéticos asociados. Modiﬁcado de Urgeles et al. (2011).
Los mecanismos más probables propuestos para la génesis de las ondulaciones del
fondo del mar son: a) la resuspensión de sedimentos por ondas internas y b) los ﬂujos
hiperpicnales, siendo éste último el que se propone para los campos de ondulaciones
que son objetivo de esta tesis. Urgeles et al. (2011) sugiere que las ondulaciones del fon-
do del mar generadas por estos dos mecanismos se diferencian en los valores de L/H,
encontrándonos ondas más achatadas cuando son generadas por ﬂujos hiperpicnales
(menor valor de L/H). Para el caso del del Río Adra, y las ramblas de Gualchos y Al-
buñol se observan valores medios de L/H muy altos, aunque el mecanismo de formación
se ha asociado a ﬂujos hiperpicnales. Analizando los valores de L/H en estos casos, se
advierte que eliminando los valores extremos máximos de longitud de onda, los cuales
son muy escasos pero muy altos, la relación L/H disminuye de forma signiﬁcativa.
Por otro lado, indicar que el Río Adra occidental presenta valores de L/H altos, más
similares a las ondulaciones generadas frente a las ramblas (debido a sus característi-
cas hidrológicas, como corrientes efímeras que transportan un volumen relativamente
grande de agua exclusivamente durante las épocas torrenciales) que a los ríos. Esta
similitud en la relación L/H es posible que sea debido a que las ondulaciones del Río
Adra (occidental) parece ser que están sufriendo erosión por parte de la deriva litoral
y del oleaje, a causa del desvío del cauce hacia el este y a la dismunución del aporte
ﬂuvial.
Otros mecanismos presentes en la génesis de las ondulaciones sobre los prodeltas
del Mediterráneo son las corrientes y el oleaje que afecta a los campos desarrollados en
aguas más someras y las corrientes marinas de fondo que actúan sobre los campos de
ondulaciones desarrollados en aguas profundas (Tabla 8.2).
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8.4. Factores que inﬂuyen en la formación de las mor-
fologías sedimentarias, erosivas, gravitacionales y
antrópicas sobre los prodeltas
Las morfologías menores localizadas sobre los prodeltas del área de estudio son
muy variadas. Un control importante de las morfologías del sistema prodeltaico es muy
eﬁciente en el estudio de los procesos de dispersión de sedimentos en la parte sumergida
del prodelta (Prior y Bornhold, 1990). A partir de los datos de sísmica de alta resolución
y batimetría multihaz, hemos podido deducir los procesos que afectan a los diferentes
dominios prodeltaicos (Fig. 8.9).
En la parte proximal del prodelta o topset , se observa que los procesos morfo-
genéticos más comunes son los procesos erosivos (Fig. 8.9) que dan lugar a la formación
de cárcavas en algunos de los prodeltas estudiados. Los procesos sedimentarios en este
dominio también son visibles (Fig. 8.9), pero exclusivamente en los prodeltas del Río
Adra donde se forma el frente elevado del prodelta, que equivale a una barra sedimen-
taria.
En planta, las redes de cárcavas muestran una superﬁcie ondulada, con alternancia
de canales y crestas. Los ﬂujos gravitativos pueden ser los responsables de la formación
de estas morfologías (Ercilla et al., 2009). En concreto, en los prodeltas de los ríos que
drenan en el Mar de Alborán, como en otros pequeños deltas con cuencas de drenaje
similares (pequeñas y abruptas), la génesis de estos ﬂujos gravitatorios es debida a
ﬂujos hiperpicnales (Soh et al., 1995) generados por ríos de carácter extremadamente
torrencial que pueden incrementar la disponibilidad de materiales fácilmente erosiona-
bles, favoreciendo la generación de dichos ﬂujos (Liquete et al., 2005; Urgeles et al.,
2011) cruzando el topset.
Estas redes de cárcavas pueden distribuir el sedimento más ﬁno de forma radial
desde el río hacia otros dominios del prodelta, depositándose el material más grosero
en el topset, donde mayoritariamente se observan valores de reﬂectividad alta (> -12
dB) (Fig. 5.4).
Además, el desarrollo de redes de canales o cárcavas en el topset o zonas proxima-
les del prodelta sugieren que juegan un papel importante como zona de bypass que
permite el transporte de materiales ﬁnos del río a zonas más profundas. Por otro lado
indicar que, tanto el régimen de oleaje como el aporte de sedimentos desempeñan un
papel signiﬁcativo en el desarrollo de la parte más somera del prodelta (topset-foreset)
(Fernández-Salas, 2008), actuando sobre el desarrollo de las morfologías menores que
se perﬁlan en estos dominios. Esto se puede observar en el desarrollo de las cárcavas.
Si se atiende a la localización de las mismas, en muchos de los prodeltas se ubican a
ambos lados de la desembocadura del mismo. Es posible que ﬂujos hiperpicnales de
menor envergadura genere estos pequeños canales en el topset y se sigan perﬁlando
por la acción del oleaje en épocas de sequía. Estos canales pueden ser erosionados por
un fuerte ﬂujo hiperpicnal justo en la zona de mayor ámbito de acción de dicho ﬂujo
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Figura 8.9: Mapa de distribución de los procesos morfogenéticos realizado a partir de las morfologías
menores diferenciadas sobre los prodeltas de la zona de estudio.
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(frente a la desembocadura), manteniéndose aquellas cárcavas formadas en una zona
de menor acción energética del ﬂujo hiperpicnal. Si analizamos las cárcavas ubicadas
en el prodelta occidental del Río Adra y generadas posiblemente por los ﬂujos hiper-
picnales producidos cuando el cauce estaba activo, se puede ver que aunque el cauce
en la actualidad esté inactivo las cárcavas siguen siendo retrabajadas por el oleaje.
El frente elevado del prodelta, se encuentra localizado a una profundidad entre los
10 y los 18m mostrando una orientación SO-NE (Fig. 3.14-H). Se localiza entre el
topset y el oﬄap break : a) al este de la desembocadura actual del Río Adra y b) al este
de la desembocadura antigua del río (Fig. 3.14-H). Parece asociarse a una acumulación
de sedimento en forma de posible barra producida, probablemente, por un transporte
lateral hacia el este que es capaz de mover sedimentos más groseros, asociados a una alta
reﬂectividad (-18 y -22 dB) (Fig. 3.19). Esta acumulación observada podría derivarse,
de la progradación de la parte superior de la barra, empujada hacia el mar por la
corriente (Maillet, 2006). La depresión que se observa anterior a la formación de la
barra excavada en el topset, puede indicar el inicio de la misma, que en este caso
habría sido, aproximadamente, a unos 60m de la posición actual de la barra o frente
elevado del prodelta.
En el foreset, los procesos morfogenéticos más importantes son los procesos ero-
sivos que dan lugar a los canales lineales perpendiculares a las líneas batimétricas,
los procesos gravitacionales que generan los deslizamientos y por último, los procesos
sedimentarios asociados al comienzo de los campos de ondulaciones (Fig. 8.9).
La existencia de estos tipos morfológicos menores indican que la componente trans-
versal a la plataforma del transporte de sedimentos desde la desembocadura hacia mar
adentro es más importante que la componente longitudinal, es decir, la inﬂuencia de los
aportes ﬂuviales es mayor que la inﬂuencia de las corrientes dominantes en dicha zona
los indicadores morfológicos que evidencian la generación de fuertes ﬂujos hiperpicnales
en ambientes deltaicos de alta energía unidos a la pendiente abrupta del depósito del-
taico son canales erosivos y deslizamientos (Postma (1984); Prior y Bornhold (1989);
Nava-Sánchez et al. (1999); Mitchell, 2005; Maillet et al, (2006)) y ondulaciones del fon-
do marino (Fernández-Salas et al., 2007; Urgeles et al., 2011; Bárcenas et al. (2009)).
En el área de estudio, los canales rectos erosivos de dirección N-S se localizan frente
a las desembocaduras de los ríos en varios de los prodeltas, Güí, Jate, Verde y Seco,
con una profundidad media de incisión de aproximadamente 1m y una anchura media
de 64m. Los canales más amplios y más profundos son los excavados en el prodelta
del Río Jate (100m de anchura y 1,8m de profundidad de incisión), el cual presenta
altas pendientes tanto en la zona emergida (1,47◦) como en el prodelta (2,5◦ para el
dominio del foreset). Por otro lado, se trata de morfologías efímeras, debidas a procesos
ﬂuviales asociados a fuertes descargas de corta duración, seguidas de largos periodos
de sequía donde el oleaje y las corrientes pueden actuar libremente modiﬁcando las
mismas (Nava-Sánchez et al., 1999). El prodelta del Río Jate se encuentra resguardado
de la hidrodinámica dominante en la zona de estudio (Fig. 3.14-C) por la morfología
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de la costa. Esto implica que la corriente no llegue a actuar de manera enérgica sobre
las morfologías menores en épocas de sequía y fuertes vientos de levante o poniente.
Por ello, la velocidad de la corriente media y los valores de la tensión tangencial en el
fondo disminuyen en los ambientes prodeltaicos del foreset-topset donde se desarrollan
los canales erosivos y preservando la geometría de los mismos, al contrario que en el
resto de los prodeltas, donde la velocidad es mayor cuando la corriente afecta a estos
dominios (Fig. 5.7-D).
Las cicatrices de deslizamientos y los lóbulos formados por la masa deslizante ob-
servados en la parte sumergida de los sistemas deltaicos pueden ser debidos a la inesta-
bilidad de la pendiente y/o a la actividad tectónica (Soh et al., 1995). En los prodeltas
de la zona de estudio parece que la inestabilidad de la pendiente es la generadora de los
delizamientos observados, causada por los fuertes ﬂujos hiperpicnales desarrollados en
sistemas deltaicos de alta pendiente, como en caso del prodelta de la Rambla de Haza
de Trigo que muestra gran cantidad de deslizamientos (Fig. 3.14-G), el cual es el que
tiene mayor pendiente de todos los estudiados (3,8◦-5,4◦ en la llanura deltaica y en el
foreset, respectivamente). La hidrodinámica de la zona, en épocas donde el transporte
transversal a la plataforma no es importante, puede también producir inestabilidad del
talud y la formación de deslizamientos.
La inﬂuencia ﬂuvial sobre la inestabilidad en las cuñas prodeltaicas es muy impor-
tante. Este hecho se observa en el prodelta oriental de la Rambla de Gualchos, donde se
advierte que el límite topset-forset no existe. Es posible que cuando el brazo occiden-
tal y oriental de la rambla (Rambla Ancha y Rambla de Gualchos, respectivamente)
estaban activos, el ﬂujo era repartido en ambos brazos y el aporte ﬂuvial distribuido
en ambos prodeltas. Cuando el brazo occidental se unió al oriental, todo el ﬂujo se
canalizó en una sola desembocadura, aumentando su poder y causando la inestabilidad
del límite topset-forest del prodelta oriental.
Por último, en el prodelta del Río Torrox el deslizamiento tiene una morfología
diferente al resto, donde se observa una conexión directa menor con el cauce del río
y la presencia de una masa deslizante de sedimento más allá de la cicatriz (Fig. 3.14-
A). La interpretación de esta morfología como un deslizamiento rotacional en aguas
someras es compatible con otras deformaciones del prodelta en otros lugares (Prior y
Coleman, 1984; Lindsay et al., 1984; Kostaschuk y McCann, 1987; Nemec, 1990; Maillet
et al., 2006). Sin embargo, basándose únicamente en la morfología superﬁcial, es difícil
determinar el mecanismo del deslizamiento. Por esta razón, se ha usado deslizamiento
como término genérico, en referencia a la perturbación causada por el movimiento,
pendiente abajo, de una masa de sedimento.
Así mismo, los procesos de origen antrópico se reﬂejan en los prodeltas más grandes,
donde existe una mayor actividad humana. Se observa en el prodelta del Río Guadalfeo
posibles emisarios submarinos que dan lugar a morfologías lineales de relieve positivo,
así como, los surcos asociados probablemente a arrastres pesqueros desarrollados a unos
800m de la costa. En ambos prodeltas se advierten una gran cantidad de montículos,
292 Transporte sedimentario de los depósitos deltaicos
cuyo origen se desconoce, pero debido a su morfología redondeada y muy parecida entre
ellos, parecen ser de carácter antrópico, quizás asociados a material dragado en otros
lugares y vertidos aquí.
Aunque el estudio se ha centrado en el sistema prodeltaico, se ha descrito un ló-
bulo secundario asociado al prodelta del Río Chíllar (Fig. 3.3-B). A partir del estudio
batimétrico y estratigráﬁco se ha observado la independencia de éste con la cuña pro-
deltaica del Río Chíllar. Se trata de un lóbulo desconectado de la costa, cuyos tipos
morfológicos indican la acción de ﬂujos hiperpicnales (canales erosivos con dirección
N-S y ondulaciones del fondo marino). Es probable que en épocas de fuertes tormentas
el cauce que se observa al oeste del Río Chíllar sea el generador de dicha morfología.
8.4.1. Descargas ﬂuviales con altas concentraciones de
sedimento: generación de ﬂujos hiperpicnales
Tras el análisis de los resultados expuestos se podría indicar que los ﬂujos hiperpic-
nales muestran gran inﬂuencia en la génesis de la morfología del fondo marino de las
cuñas prodeltacicas estudiadas. Morfologías de este tipo asociadas a ﬂujos hiperpicna-
les, han sido estudiadas en otros pequeños deltas con pendientes abruptas (Fujikawa
fan delta (Soh et al., 1995); Coyote fan delta (Nava-Sánchez et al., 1999); Golfo de
Corinto (Hasiotis et al., 2006); Grand Rhône River (Maillet et al., 2006), entre otros).
Estos ﬂujos hiperpicnales, un tipo particular de corriente de turbidez generada
por la descarga de los ríos (Normark y Piper, 1991), tienen lugar cuando la pluma
de descarga de sedimentos presenta una densidad mayor que el agua circundante y
ﬂuye en contacto con el fondo. Para ello la concentración crítica de sedimento (Cc)
necesaria para sumergirse en un ambiente marino debería oscilar entre 35-45 kg/m3
(Mulder y Syvitski, 1995). Estos valores deben ser considerados como estimaciones
conservadoras, ya que bien están por debajo de circunstancias especíﬁcas tales como
un ﬂujo de inestabilidad convectiva (= 5 kg/m3) (Parsons et al., 2001), o no se considera
la existencia de depósitos fácilmente erosionables en el fondo (Mulder et al., 2003). Los
ríos capaces de generar ﬂujos anuales hiperpícnicos se les denomina “sucios”, pero la
mayoría de los ríos sólo son capaces de producir ﬂujos hiperpícnicos durante eventos
extremos, como por ejemplo, inundaciones importantes. La mayoría de estos ríos son
de pequeño a mediano tamaño, drenan a través de cuencas ﬂuviales montañosas y
escarpadas con sedimentos fácilmente erosionables y tienen una media de descargas
anuales baja (< 380-460 m3/s) (Mulder y Syvitski, 1995; Imran y Syvitski, 2000).
Sobre la base de la información ﬁsiográﬁca e hidrológica disponible de los ríos To-
rrox, Verde, Guadalfeo y Adra, se ha intentado predecir la capacidad de estos ríos de
generar ﬂujos hiperpícnicos. Se trata de ríos de alta montaña (altitud máxima de las
cuencas entre 1500 y >3000m) y de pequeño tamaño, cuyas cuencas de drenaje tienen
áreas que oscilan entre 50 y 1312,12 km2 (Tabla 1.1). La mayor parte de su desarrollo
se produce en altitudes medias y sus llanuras deltaicas sólo representa el 5% del total
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de la cuenca como máximo. Por otro lado, la morfología del delta submarino presen-
ta un aumento marcado de pendiente (desde pendientes entre 0,5◦ y 1◦ en la llanura
deltaica (Tabla 3.2) a pendientes de 2-5◦ en los foresets superiores de los prodeltas
(Tabla 3.3). Como consecuencia de esta peculiar conﬁguración ﬁsiográﬁca, la cuenca
de drenaje tiene una alta producción de sedimentos (rangos entre 65,1 t km2/año para
el Río Guadalfeo y 201,4 t km2/año para el Río Adra (Tabla 1.2), y por lo tanto una
alta posibilidad de descargas directas al mar con una gran concentración de sedimentos
(Milliman y Syvitski, 1992).
Para estimar la posibilidad de generar ﬂujos hiperpicnales en los ríos se ha aplicado
el procedimiento desarrollado por Mulder y Syvitski (1995), basado en la determinación
de la concentración máxima de sedimentos durante condiciones de inundación (Cflood)
(ver § 2.2.3) y la posterior comparación con la concentración crítica de sedimentos (Cc).
A partir de los datos de temperatura y salinidad estacionales del agua de mar en los
puntos más cercanos a las desembocaduras de estos 4 ríos, se ha obtenido la densidad
estacional del agua de mar para cada uno de ellos. El rango de densidad de agua de
mar observado en estas zonas varía entre 1.025 y 1.027× 10−3 kg/m3 para las estacio-
nes de verano e invierno, respectivamente. Se asume una densidad del sedimento de
2.650 kg/m3. La Cc oscila entre los 40,74 y 41,05 kg/m3 en verano y 43,90-44,14 kg/m3
en invierno. Este rango de variación está dentro del rango global de concentración crí-
tica de sedimento (Cc) necesaria para sumergirse en un ambiente marino(35-45 kg/m3)
(Mulder y Syvitski, 1995).
El índice empírico exponencial (b) obtenido para el cálculo de Cflood, con valores pa-
ra los ríos Torrox, Verde, Guadalfeo y Adra de 0’12, 0’27, 0’47 y 0’54, respectivamente,
dan como resultado Cflood de 1’51, 16’21, 630’11 y 855’74 kg/m3, correspondientes en
orden a los ríos anteriormente citados. El índice del exponente b indica la posibilidad
de que ocurran diferentes eventos, ya que se encuentra relacionado con el caudal y la
descarga de sedimentos, lo que permite realizar una clasiﬁcación sencilla de los ríos.
Los ríos con un valor de b ≤ 1 se consideran moderadamente “sucios”, con periodos
de retorno de menos de 100 años. La condición teórica para la generación de un ﬂu-
jo hiperpícnico sería de Cflood > Cc. Sin embargo, en la realidad los únicos ríos que
se pueden considerar capaces de producir ﬂujos hiperpícnicos son aquellos con valores
altos de Cflood (> 300 kg/m3), ya que bajo estas condiciones se podrían dar casos
incluso con valores de b 
 1 (Mulder y Syvitski, 1995).
Con los datos obtenidos, los ríos Adra y Guadalfeo, con valores de Cflood > 300 kg/m3,
son capaces de generar ﬂujos hiperpícnicos con caudales medios entre 0,6 y 1 m3/s. Los
datos de caudal utilizados para estos cálculos son promedios de una serie cronológica
de descargas ﬂuviales desde el año 1942 hasta el 2000, mientras que la descarga de
sedimentos es obtenida a partir de varios modelos empíricos de erosión (Liquete et al.,
2005). Hay que indicar, que los ríos estudiados muy inﬂuenciados por el clima esta-
cional, son capaces de alcanzar valores suﬁcientemente altos de caudal y descarga de
sedimentos que den lugar a Cflood >300 kg/m3. Estos valores se alcanzarían en épocas
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de tormentas que generarían descargas torrenciales. Se observan, por ejemplo, en los
ríos Torrox y Verde caudales históricos máximos de 0,6 y 5,3m3/s respectivamente
(Tabla 1.2), valores similares o superiores a los caudales medios de los ríos Adra y
Guadalfeo, capaces de generar ﬂujos hiperpicnales.
8.4.2. Áreas energéticas en los sistemas prodeltaicos
A partir de los tipos morfológicos, es posible deﬁnir aquellas áreas sobre el depósito
prodeltaico, donde las descargas ﬂuviales inﬂuyen en mayor o menor medida sobre él,
y en función de la existencia y del tamaño de las áreas de alta energía, diferenciar los
prodeltas asociados a ﬂujos más energéticos. Esta diferenciación de áreas energéticas
también ha sido realizado por otros autores en otros prodeltas, como en el Golfo de
Corinto (Hasiotis et al., 2006):
a) Área de alta energía : en los prodeltas estudiados, este área comprendería los
dominios prodeltaicos más someros (topset y foreset), donde se observa el pre-
dominio de los procesos erosivos y gravitacionales, que dan lugar a la formación
de cárcavas, canales lineales y deslizamientos. Por otro lado, se observan tam-
bién procesos sedimentarios, siendo en el foreset donde comienzan a formarse los
campos de ondulaciones.
En el dominio del topset se advierten los mayores tamaños de grano, mayores
valores de reﬂectividad y donde la velocidad promediada del oleaje y la tensión
tangencial en el fondo es mayor. En este área la gran inﬂuencia de los ﬂujos hi-
perpicnales es evidente, asociados a los aportes ﬂuviales de carácter torrencial
característicos de los ríos del margen norte del Mar de Alborán. La existencia de
canales, deslizamientos y ondulaciones conﬁrman la generación de ﬂujos hiper-
picnales en ambientes deltaicos de alta energía. Estos ﬂujos hiperpicnales pierden
energía hacia el límite distal del prodelta, donde la generación de morfologías
asociadas a ﬂujos hiperpicnales es prácticamente nula.
b) Área de baja energía : En este área predominan los procesos sedimentarios, com-
prendiendo el dominio prodeltaico del bottomset. El desarrollo ﬁnal de los campos
de ondulaciones en este dominio del bottomset, es indicativo de la inﬂuencia, en
menor medida y menos energética, de los ﬂujos hiperpicnales en este área, me-
canismo propuesto para la génesis de las ondulaciones del fondo del mar en los
prodeltas estudiados.
En este área predominan sedimentos de tamaño de grano más ﬁno, provenientes
del transporte desde los dominios más someros, valores de reﬂectividad más bajos
y menor inﬂuencia de las corrientes y de la tensión tangencial en el fondo.
Los prodeltas asociados a las ramblas y a los ríos pequeños se muestran como
sistemas deltaicos más energéticos que los prodeltas de los grandes ríos, ya que tienen
mayores áreas energéticas donde se encuentran las morfologías erosivas y gravitacionales
(Fig. 8.10).
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Figura 8.10: Áreas energéticas en los prodeltas. Se presentan dos ejemplos de sistemas prodeltaicos
en corte longitudinal (A y B), así como la vista en planta del mismo (C y D). El primer ejemplo (A
y C) se corresponde con el sistema deltaico del Río Jate en el que se observan morfologías erosivas y
sedimentarias, y el segundo ejemplo (B y D) pertenece al sistema deltaico de la Rambla de Haza de
Trigo, en el que se observan morfologías de tipo gravitacional.

Capítulo 9
La zonación de los ambientes
energéticos y la inﬂuencia de las áreas
fuente en la distribución de
sedimentos en los depósitos
prodeltaicos y áreas adyacentes
A partir de los resultados obtenidos del Capítulo 5, se ha realizado una primera
aproximación que relaciona la respuesta de la reﬂectividad y la distribución del sedi-
mento superﬁcial y la intensidad del régimen hidrodinámico en aguas someras.
Trabajos previos sobre la respuesta acústica del fondo marino en ambientes sedi-
mentarios recientes se han realizado en el talud del Mar Alborán, donde la interacción
entre los procesos geológicos (sedimentación hemipelágica, volcánica y turbidítica) (Lo
Iacono et al., 2008) es diferente substancialmente de los procesos dominantes activos
en la plataforma.
Para el área de estudio existe una correlación positiva (R2 =0,63) entre el tamaño
de grano superﬁcial y la intensidad de la reﬂectividad, la cual está de acuerdo con las
observaciones publicadas en otros ambientes someros dominados por las arenas (Davis
et al., 1996; Goﬀ et al., 2000; Kostylev et al., 2001; Collier y Brown, 2005; Ferrini y
Flood, 2006; Lathrop et al., 2006; De Falco et al., 2010).
La clasiﬁcación de la intensidad de la reﬂectividad (alta, media y baja) general-
mente se corresponden con clases granulométricas arenosas, con cantidades variables
de gravas y fangos. Como consecuencia, los cambios laterales en la reﬂectividad princi-
palmente reﬂejan los cambios en la composición desde gravas a fangos en un ambiente
sedimentario arenoso.
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9.1. Cambios de la reﬂectividad y del sedimento
longitudinal y transversalmente a la plataforma
En trabajos previos de la distribución de sedimentos superﬁciales en la platafor-
ma septentrional del Mar de Alborán únicamente se consideraban depósitos prodel-
taicos fangosos con facies relictas de arena poco seleccionadas (Ercilla et al., 1994).
La combinación de diferentes metodologías (sedimentos superﬁciales e intensidad de
la reﬂectividad) proporcionan una mejor visión de los procesos sedimentarios superﬁ-
ciales recientes que de una manera activa forman la cobertura más superﬁcial de los
sedimentos de la plataforma.
Transversalmente a la plataforma, existe una diferencia entre aguas someras (< 25m
de profundidad) y el resto de la plataforma, aunque no se encuentra una tendencia
bien deﬁnida hacia mar adentro. En profundidades menores de 25m, los cambios en
la granulometría y en la reﬂectividad transversalmente a la plataforma no son muy
evidentes. Este patrón es comparable con la distribución transversal de sedimento exis-
tentes en otras plataformas dominadas por el oleaje, como en la plataforma suroeste
de Australia (Griﬃn et al., 2008). Aquí, la movilización de sedimentos es consecuencia
principalmente de la energía del oleaje, dando como resultado una gradación transversal
a la plataforma del tamaño de grano.
En el área de estudio, el ambiente infralitoral (< 25m de profundidad) está carac-
terizado por una continuidad lateral de sedimentos con tamaño de grano grueso (grava
arenosa y arena) y una alta reﬂectividad. Estas características están limitadas hacia
mar adentro por un oﬄap break o punto de ruptura característico de las cuñas someras
en el margen septentrional del Mar de Alborán, como son los prodeltas y las IPWs
(Hernández-Molina et al., 2000; Fernández-Salas, 2008). Esta respuesta en las zonas
proximales con alta reﬂectividad y granulometría gruesa podría reﬂejar la importan-
te inﬂuencia de las condiciones hidrodinámicas durante las épocas de tormentas en el
infralitoral, en condiciones de vientos dominantes de poniente y de levante, con má-
ximas velocidades de la corriente (> 0,2m/s) y altos valores de la tensión tangencial
del fondo (>0,2N/m2). Esta tensión tangencial del fondo representa el límite para
el movimiento de granos con diámetros mayores de 0,05mm (Soulsby, 1997). Medidas
directas de corrientes frente a Marbella (localizada a unos 80 km al oeste del área de
estudio) indican velocidades variables menores de 0,3m/s (Janopaul y Frisch, 1984).
Estos valores son muy semejantes a los que hemos estimado para el área de estudio a
partir del modelo hidrodinámico (Ej. Velocidades máximas de la corriente alrededor de
0,2m/s).
Como ya se ha indicado anteriormente para el área del prodelta, el dominio de facies
gruesas en ambientes similares de plataforma interna (< 30m de profundidad) está
relacionada con la entrada de sedimentos arenosos y con la removilización y transporte
por el oleaje hacia aguas más profundas de las facies más ﬁnas en épocas de tormentas
(Pickrill, 1983; Wright et al., 1991; Dunbar y Barrett, 2005; Griﬃn et al., 2008; Storlazzi
y Reid, 2010).
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Longitudinalmente a la plataforma, los cambios graduales en la composición del
sedimento y en la reﬂectividad son más signiﬁcativos. La variación longitudinal parece
estar marcada principalmente por el Cañón de Carchuna que corta completamente la
plataforma continental, haciendo imposible el transporte de sedimentos lateralmente.
Además, los aportes de sedimentos locales combinados con las corrientes bidirecciona-
les resultantes de la alternancia de vientos de poniente y vientos de levante también
dejan su impronta. El área de estudio recibe la contribución de diversos ríos montaño-
sos de pequeño tamaño cuyos mayores eventos de sedimentación ocurren durante las
condiciones de tormentas húmedas.
La plataforma continental localizada al oeste del Cañón de Carchuna está dominada
por los aportes de sedimentos terrígenos del mayor río regional (Río Guadalfeo), además
de por las contribuciones de los diferentes ríos pequeños (ríos Güí, Torrox, Chíllar,
Jate, Seco y Verde). Como consecuencia, los sedimentos superﬁciales de la plataforma
están compuestos principalmente por arena fangosa que se relacionan con valores de
la intensidad de la reﬂectividad bajos y medios. La relación entre los valores bajos de
reﬂectividad con los sedimentos más ﬁnos se correlaciona con los resultados de otros
estudios (Ej. Goﬀ et al., 2000, 2004; Collier y Brown, 2005; Ferrini y Flood, 2006).
Por otro lado, la plataforma localizada al este del Cañón de Carchuna está cla-
ramente dominada por el régimen hidrodinámico, ya que las corrientes y la tensión
tangencial del fondo en este sector de la plataforma son más elevadas que en el sector
occidental y el aporte de aportes terrígenos es menos importante. El régimen oceano-
gráﬁco más intenso está relacionado con el suave dominio de las corrientes generadas
por los vientos de levante, dejando el sector occidental más protegido a la actividad
dominante de las corrientes que provienen del oeste. Además, el ensanchamiento de
la plataforma en la parte oriental del área de estudio podría también favorecer una
mayor interacción de las corrientes de la plataforma con el fondo del mar con respecto
al aporte. En esta plataforma más ancha, la contribución del segundo río regional (Río
Adra), en términos de descarga, es moderada, ya que sus sedimentos se restringen a la
plataforma interna. El resto de la plataforma oriental recibe sólo las contribuciones de
los cauces estacionales y efímeros con ﬂujos discontinuos (ramblas de Gualchos, Haza
de Trigo, Albuñol y Huarea).
9.2. Variabilidad de pequeña escala y zonación de la
reﬂectividad
A una escala pequeña, la correspondencia entre la composición de los sedimentos
superﬁciales y la intensidad de la reﬂectividad nos permite distinguir diferentes regí-
menes de sedimentación/erosión con una respuesta de la intensidad de la reﬂectividad
diferente (alta, media y baja). Estas relaciones también se han evidenciado en am-
bientes estuarinos (Nitsche et al., 2004), más notablemente a lo largo de diferentes
ambientes de la plataforma de California, como en la Bahía de Monterey (Edwards,
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2002; Eittreim et al., 2002) o en la plataforma de Eel (Sommerﬁeld y Nittrouer, 1999),
donde ambientes dominados por ﬂujos transversales se han yuxtapuesto con ambien-
tes dominados por tormentas. En los ambientes dominados por ﬂujos transversales, el
aporte de sedimentos, abundante y episódico, es proporcionado por los ríos montañosos
que sobrepasan la plataforma interna y depositan en la plataforma media, generando
depocentros de tamaño de grano ﬁno. Estos depósitos se desarrollan lateralmente a
sectores de la plataforma dominados por procesos de transporte longitudinales a la
plataforma inducidos por tormentas, generando lateralmente extensos cinturones fan-
gosos, o depósitos de arena gruesa en áreas con insigniﬁcantes aportes de tamaño de
grano ﬁno (Edwards, 2002).
En el área de estudio, se han distinguido tres principales ambientes de plataforma:
dominados por las tormentas, mixto y dominados por los ríos. Estos ambientes se
deﬁnen por la interacción entre los patrones de corrientes en la plataforma y los aportes
ﬂuviales locales.
9.2.1. Ambientes dominados por las tormentas
Los valores altos de intensidad de la reﬂectividad, principalmente generadas por la
arena gravosa muestran una correlación espacial consistente con la intensidad de las
corrientes de la plataforma, ya que normalmente se encuentran depositadas en lugares
donde la velocidad de la corriente y la tensión tangencial del fondo es mayor. Así,
estos ambientes de plataforma se corresponden con zonas sujetas a removilizaciones y
aventamientos periódicos generados por las tormentas. Ambientes similares han sido
descritos en la plataforma de California, donde la alta energía de las corrientes de fondo
causa la removilización de los depósitos de fango más modernos, dejando expuestos
los depósitos transgresivos en el fondo del mar en áreas donde carecen de fuentes de
sedimentos ﬁnos (Eittreim et al., 2002).
Las evidencias de las respuestas sedimentarias erosivas son más extensas e impor-
tantes en las zonas donde las corrientes en la plataforma alcanzan las mayores velocida-
des, como en (1) la zona oriental del área de estudio donde la plataforma es más ancha
(afectada por corrientes hacia el este y hacia el oeste), (2) la plataforma continental
entre el Cañón de Carchuna y la Rambla de Haza de Trigo, principalmente inﬂuidas
por las corrientes hacia el oeste, y (3) la plataforma entre los ríos Torrox y Chíllar,
especialmente afectada por la corrientes hacia el este. En general, los ambientes de
plataforma de alta energía ocurren frente a anchos salientes costeros, puntas y cabos,
donde la interacción del fondo del mar con las corrientes se intensiﬁca.
9.2.2. Ambientes sedimentarios de energía mixta
Estos ambientes ocurren en sectores arenosos de la plataforma, en las que la in-
tensidad de la reﬂectividad media se distribuye de forma alargada longitudinalmente a
la plataforma, las cuales sugieren fuentes de sedimentos lineales. En la plataforma de
9.2 Variabilidad de pequeña escala y zonación de la reﬂectividad 301
California, similares depocentros elongados muestran una alta continuidad lateral, re-
velando una alta eﬁciencia de los transportes longitudinales a lo largo de la plataforma,
como la mayoría del transporte longitudinal a la plataforma de sedimentos relacionados
con eventos de tormentas fuertes(Ogston y Sternberg, 1999; Edwards, 2002) y ligados
a eventos de inundaciones (Sommerﬁeld y Nittrouer, 1999).
En el área de estudio, sin embargo estos ambientes podrían estar sujetos a un sistema
de dispersión menos eﬁcaz debido a condiciones oceanográﬁcas débiles (con valores de
velocidades medias por debajo de 0,15m/s y valores de tensión tangencial del fondo por
debajo de 0,2N/m2) combinadas con aportes ﬂuviales de moderados a bajos, ya que
tienden a localizarse frente a ríos pequeños (entre los ríos Chíllar y Verde), en el sector
occidental, y frente a cauces efímeros (entre la Rambla de Gualchos y el Río Adra) en
el sector oriental. Estos sistemas ﬂuviales muestran cuencas de drenaje de decenas de
km2 y longitudes de los ríos entre 8 y 25 km, con aportes de sedimentos bajos (carga
de sedimentos media se estima en 0,4 kg/s para el caso del Río Verde) (Liquete et al.,
2005).
El Río Adra también muestra huellas de reﬂectividad media a pesar del gran tamaño
de su cuenca de drenaje (con un área de 750 km2 y su longitud de 51,4 km) y su sig-
niﬁcante contribución de sedimentos (la descarga de sedimentos media es de 4,8 kg/s).
Además, este río es particularmente llamativo por su extremadamente alto aporte de
sedimentos (más de 200 t/km2año), atribuido a un incremento de la erosión regional
y al carácter torrencial al este (Liquete et al., 2005). El hecho de que el Río Adra
genere una respuesta reﬂectividad-sedimento muy similar a la generada por otros ríos
de pequeña escala podría implicar que el aporte ﬂuvial es reducido en esta plataforma
relativamente ancha por la fuerza de la hidrodinámica, ya que los valores de la tensión
tangencial alcanzan sus valores máximos en este lugar. Así mismo, los valores de reﬂec-
tividad media podrían estar ligados a la erosión que el prodelta está sufriendo a causa
de la inactividad del cauce. Estas altas velocidades de la corriente podrían conducir a
la generación de transporte gravitacionales de sedimentos relativamente ﬁnos, como se
encuentra publicado en numerosos sistemas deltaicos, para la plataforma del Río Eel,
norte de California (Wright et al., 2001). Este transporte gravitacional de sedimentos
podría constituir un importante mecanismo de transporte transversal a la plataforma
en épocas de tormenta (Wright y Friedrichs, 2006).
9.2.3. Ambientes sedimentarios dominados por los aportes
ﬂuviales
Las bajas intensidades de la reﬂectividad son principalmente restringidas al oeste
del Cañón de Carchuna, relacionadas con el predominio de las arenas fangosas. La
abundancia de las facies relativamente ﬁnas transversalmente a la plataforma indicaría
la principal inﬂuencia de la plumas de sedimentos aportadas por los ríos, como se ha
publicado en varios sectores del margen de California, como en la Bahía de Monterey
(Edwards, 2002; Eittreim et al., 2002) y en la plataforma del Eel (Goﬀ et al., 1999), y
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frente al río Waiapu, Nueva Zelanda (Wadman y McNinch, 2008). Estas plataformas
reciben aportes de sedimentos por encima de lo normal porque reciben aportes ﬂuviales
de ríos montañosos con mucha pendiente (Storlazzi y Reid, 2010).
Comparando la plataforma de California con el área de estudio, los depósitos de-
rivados de los aportes ﬂuviales suelen mostrar una composición de tamaño de grano
grueso con substanciales cantidades de arena. Aunque las características ﬁsiográﬁcas
son similares (Ej. cuencas de drenaje pequeñas y abruptas), un carácter extremada-
mente torrencial para la mayoría de los ríos que drenan en el Mar de Alborán podría
incrementar la disponibilidad de materiales fácilmente erosionables, favoreciendo la
generación de ﬂujos hiperpicnales (Liquete et al., 2005; Urgeles et al., 2011).
Entre todos los sistemas deltaicos del área de estudio, el Río Guadalfeo representa
la mayor fuente regional (cuenca de drenaje de más de 1300 km2, longitud del río de
72,5 km y descarga media de sedimentos de 2,7 km/s según Liquete et al. (2005). Aquí,
las altas velocidades de la corriente y los valores de la tensión tangencial del fondo
menores de 0,1N/m2 (particularmente durante condiciones de viento de levante) no
son suﬁciente para aventar el sedimento y removilizar las fracciones de tamaño de
grano más ﬁno. Otro factor a considerar es el resguardo que proporcionan los límites
ﬁsiográﬁcos tales como el Cañón de Carchuna, los cuales podrían dominar la actividad
oceanográﬁca y los procesos relacionados con las corrientes, como se evidencia también
en la Bahía de Monterey (Edwards, 2002).
9.3. Dinámica sedimentaria y áreas fuente de los sedi-
mentos superﬁciales en el prodelta del Río Adra
y áreas adyacentes de la plataforma continental:
estudio de detalle
Al correlacionar la textura del sedimento y los procesos de transporte y depósito
que lo generaron a través del Diagrama de Pejrup (1988) (Fig. 6.9), se observa que
la zona del prodelta del Río Adra y áreas adyacentes de la plataforma continental se
corresponde a una situación de alto hidrodinamismo (zona hidrodinámica III). Esta
situación está caracterizada por un predominio de los procesos de transporte y depó-
sitos de alta energía relacionados: a) con las corrientes de turbidez originadas por las
descargas torrenciales del Río Adra, y b) con el patrón hidrodinámico característico de
la zona estudiada, sobre el cual existe una fuerte inﬂuencia de los vientos de levante y
de poniente, con velocidades medias de la corriente en algunas áreas superiores a los
0,2m/s en ambas condiciones de viento.
Por otro lado, se contempla que la distribución de los sedimentos superﬁciales con
respecto a los campos de sedimento en el Diagrama de Pejrup (1988) (Fig. 6.9), presenta
una distribución variable, relacionada con la fuente que suministra el material arenoso,
que en este caso sería de tipo múltiple. Esta fuente de tipo múltiple estaría compuesta
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por el abastecimiento de material arenoso procedente de las descargas torrenciales
del Río Adra (sedimentos ubicados en los lóbulos del sistema prodeltaico) y por las
partículas biogénicas y los sedimentos relictos de la plataforma (sedimentos adyacentes
al sistema prodeltaico) (Fig. 6.9). Los sedimentos superﬁciales localizados en las áreas
más someras de los lóbulos son las que muestran una alta inﬂuencia del área fuente,
en este caso una fuente puntual, el Río Adra. Por ello, se advierte una tendencia a la
disminución de la inﬂuencia del área fuente relacionado con la descarga ﬂuvial, tanto
hacia mar adentro como lateralmente hacia los límites de los lóbulos prodeltaicos que
conforman el sistema deltaico del Río Adra.
Respecto a las muestras ubicadas en las zonas adyacentes, el diagrama no muestra
una tendencia clara con respecto a las áreas fuentes. Es por ello, que hay que hacer
notar, que se ha percibido que el Diagrama de Pejrup (1981) no es válido para las
zonas externas a deltas o estuarios, donde no existe una fuente puntual de suministro
del material arenoso, sino una fuente de tipo múltiple.
A partir de los resultados obtenidos del análisis de los sedimentos superﬁciales,
se observa que la zona estudiada está caracterizada mayoritariamente por sedimentos
de tipo arenoso con contenidos en arena de hasta el 61%, siendo el grupo textural
más común la arena fango-gravosa, seguida de la arena fangosa, fango arenoso y arena
gravosa (Fig. 6.7). Se trata de sedimentos muy mezclados con un tamaño medio de
grano muy variable (entre 7,34 y -2φ), bajo grado de selección (σ1 =0,86 - 3,92) y
con un valor medio del índice de apuntamiento de 1,6, indicador de distribuciones
caracterizadas por una escasa dispersion en los tamaños de grano de los sedimentos.
El transporte y depósito de sedimentos generado por los eventos anteriormente
citados (patrón de corrientes y aportes ﬂuviales del Río Adra) puede ser también el
causante de la mezcla y la distribución de los sedimentos que caracterizan la zona:
En primer lugar se observa la existencia de un aumento del tamaño medio de grano
de oeste a este, desde arena media (0,25mm) a arena muy gruesa(1mm)/grava (>2
mm) (Fig. 6.8-A), al igual que un claro predominio de los valores altos de la intensidad
de la reﬂectividad en la parte más oriental (Fig. 6.13). Se advierten valores medios y
bajos de reﬂectividad en la zona más occidental (desde -30 a -18 dB) y valores altos
en la zona más oriental (hasta -9,4 dB). El patrón de corrientes generado por el mo-
delo hidrodinámico 2D indica que tanto para condiciones de viento de levante como
de poniente las velocidades de la corriente promediada en profundidad y la tensión
tangencial del fondo se intensiﬁcan hacia el este (Figs. 5.5 y 5.6), con valores de ve-
locidad de la corriente > 0,2m/s y de tensión tangencial en el fondo >0,5N/m2 en la
parte oriental de la zona. Esta tensión tangencial del fondo representa el límite para el
movimiento de granos con diámetros mayores de 0,05mm (Soulsby, 1997). Esta fuerte
inﬂuencia del sistema de corrientes bidireccional resultante de la sucesión de vientos de
levante y poniente, es la causante de la distribución del sedimento y asociada a esta,
la distribución de la reﬂectividad que encontramos en la zona.
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En segundo lugar, se observa que coexisten valores altos del tamaño de grano y de
reﬂectividad en todo el topset del lóbulo prodeltaico occidental (> 25m de profundi-
dad), en el topset del lóbulo oriental frente a la desembocadura actual del río y por
encima de los 25m de profundidad al oeste del área estudiada (Figs. 6.8 y 6.13). El
predominio de sedimentos con granulometría gruesa en ambientes similares de plata-
forma interna (< 30m de profundidad) está relacionada con la entrada de sedimentos
arenosos y con la removilización y transporte hacia aguas más profundas de las facies
más ﬁnas por el oleaje en épocas de tormentas (Pickrill, 1983; Wright et al., 1991; Dun-
bar y Barrett, 2005; Griﬃn et al., 2008; Storlazzi y Reid, 2010). Asimismo, el topset es
la zona más energética del prodelta y tiene una dominación marcada de la dinámica
de la cuenca (Cattaneo et al., 2003, 2007) experimentando un estrés tensional cerca
del fondo resultando un dominante bypass de sedimentos hacia aguas más profundas
(Nittrouer et al., 1996). . En el área de estudio valores altos de la velocidad de la co-
rriente promediada en profundidad (>0,2m/s) y de la tensión tangencial en el fondo
(>0,5N/m2) ocurren también por encima de los 25m de profundidad (Figs. 5.5, 5.6)
siendo capaces de removilizar el sedimento y transportar el sedimento más ﬁno hacia
otras localizaciones.
En tercer lugar, se advierte que existe una diferencia en el tamaño de grano del
sedimento que compone el topset del lóbulo occidental y el topset del lóbulo oriental,
siendo mayor el tamaño de grano en el primero de ellos. A partir del modelo hidrodi-
námico, se puede deducir que la hidrodinámica de la cuenca está actuando del mismo
modo en ambos lóbulos prodeltaicos, sin embargo los aportes de sedimentos ﬂuviales
no son iguales en ambos lóbulos. El lóbulo occidental está asociado al cauce natural
del Río Adra, inactivo desde 1872, por lo que está siendo continuamente erosionado
por las corrientes y recibe muy poco aporte puntual desde la desembocadura actual
del río, y sólo los sedimentos gruesos (arena gruesa-grava) son los que se preservan
en el topset de dicho lóbulo. El lóbulo oriental asociado al cauce actual del río está
compuesto mayoritariamente por arena ﬁna-arena muy ﬁna, observándose sedimentos
de arena media justo en la desembocadura del río. Del mismo modo, se observa, que
es en la zona más próxima a la desembocadura actual donde existe un mayor grado de
selección de los sedimentos, advirtiendo una tendencia en la disminución de la selección
con la profundidad en línea recta con la desembocadura. Por consiguiente, los aportes
torrenciales del Río Adra podrían ser la principal causa de un mayor tamaño de grano y
de una mejor selección en la desembocadura del mismo, donde el aporte puntual del río
es más fuerte, depositándo primeramente los sedimentos más groseros y transportando
mar adentro los más ﬁnos.
En cuarto y último lugar, se ha indicado que la zona está caracterizada por se-
dimentos muy mezclados. El mayor aporte local de sedimentos del Río Adra, se da
durante las tormentas húmedas y se combina con el patrón hidrodinámico de la zona
el cual se encuentra inﬂuenciado por los vientos de poniente y de levante, son las dos
causas más importantes de la mezcla de sedimentos en la zona.
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Desde el punto de vista geoquímico, a partir de la variación de los Factores de En-
riquecimiento (EF) propuestos por Sutherland (2000) para el estudio y caracterización
de las relaciones entre los elementos mayores y trazas, con la textura de los sedimentos
del sistema prodeltaico del Río Adra y zonas adyacentes de la plataforma continetal,
podría parecer que la zona de estudio presenta una importante inﬂuencia antrópica que
daría como resultado la contaminación por As, y en menor medida por Pb, Sb y S, que
muestran valores extremos de EF, en algunos casos, por encima de 40.
Figura 9.1: Comparativa entre los valores medios del Factor de Enriquecimiento de los elementos
analizados. La media EF1 está realizada con el total de las muestras de sedimento (n=20) y la media
EF2, se ha elaborado excluyendo las muestras S-100, S-101 y S-102 (n=17).
Examinando los resultados del Factor de Enriquecimiento de los sedimentos anali-
zados, se observa que existen 3 muestras ubicadas fuera del sistema prodeltaico (S-100,
S-101, S-112, ver localización en la Figura 6.12-C) que distorsionan los valores de EF,
ya que en ellas es donde se obtienen los valores más altos de los elementos. En la Figura
9.1 se representa la comparación del valor medio del Factor de Enriquecimiento calcula-
do con todas las muestras analizadas y sin las 3 muestras mencionadas anteriormente.
Se observa como extrayendo dichas muestras el valor medio de EF disminuye conside-
rablente, como en el caso del As, que pasa de un valor medio de 108 (enriquecimiento
extremadamente alto) a 38 (enriquecimiento muy alto). Por otro lado, se observa que
elementos como el Ba, K, Nb, Cs y Ga no presentan diferencias entre ambos valo-
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res medios, manteniéndose practicamente constantes (Fig. 9.1). Por último, reseñar el
comportamiento opuesto de determinados elementos (Ti, Rb y Cs), en los que el valor
medio de EF aumenta al extraer las tres muestras indicadas anteriormente (Fig. 9.1).
Los sedimentos que distorsionan los valores de EF, compuestos por arena gravosa,
se encuentran asociados a aﬂoramientos rocosos y a dorsales de arena en los que existe
una gran abundancia de partículas bioclásticas. Aunque, en general, la mayoría de
los metales se encuentran asociados a los sedimentos ﬁnos (Salomons y Förstner, 1984;
Loring, 1990; Singh et al., 1999, Roussiez et al., 2006, Cai et al, 2011), también se pueden
encontrar adsorbidos sobre la superﬁcie en partículas de mayor tamaño o formando
parte de fases minerales estables, como es nuestro caso. Los valores de EF apuntan a
un control mineralógico sobre la mayoría de elementos traza, pudiendo aﬁrmarse que
apenas existe contaminación antrópica en la zona de estudio.
Los resultados del Análisis de Componentes Principales (PCA) para establecer re-
laciones entre la composición geoquímica y granulométrica de los sedimetnos superﬁ-
ciales, muestra diferencias en los sedimentos que conforman los lóbulos prodeltaicos y
las cuñas infralitorales (IPW) y otras áreas adyacentes de la plataforma. Se han dife-
renciado dos grupos en función de los dos factores principales (Fi) identiﬁcados, que
explican el 67% de la varianza total (Fig. 6.12). Estos resultados se podrían interpretar
en relación a la procedencia (fuente y sumidero) de los distintos grupos de sedimentos
diferenciados.
El Grupo 1 constituido por sedimentos mixtos de tamaño de grano con una amplia
variabilidad composicional, parece corresponder a la mezcla de sedimentos de tipo
biogénico (Ca, Sr), con aquellos de aﬁnidad litogénica, como fosfatos (de tipo Apatito)
y sulfuros (de tipo Pirita), enriquecidos en metales pesados (Cu, Pb, Zn, Ni, Fe, Cd,
Cr) y otros elementos traza (Mo, Ag, Co, As, U, Sb, Mg, REE).
Figura 9.2: Muestras de sedimento superﬁcial obtenidas en la campaña MOSAICO 1108. A) Muestra
S-101 ubicada en la dorsal de arena y perteneciente al Grupo 1 de sedimentos mixtos de tamaño de
grano con una amplia variabilidad composicional, y concretamente , B) Muestra S-88 perteneciente al
Grupo 2 formado por fango enriquecido en Cs y C) Muestra B-16 constituida por sedimentos formados
por arena muy ﬁna enriquecida en Ti y Rb. Ver localización en la Figura 9.3.
Las muestras en las que esta variabilidad composicional es más importante, se sitúan
en el sector oriental (Fig. 9.3), coincidiendo con las dorsales de arena y aﬂoramientos
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rocosos submarinos en los que existe una gran abundancia de partículas bioclásticas
(Fig. 9.2-A).
El Grupo 2, formado por fango enriquecido en Cs (Fig. 9.2-B), parece indicar la
importancia en estos sedimentos de minerales micáceos de tipo lepidolita o la adsorción
sobre minerales de la arcilla de Cs procedente de la atmósfera, aunque para conﬁrmar
esta hipótesis sería necesario realizar un análisis isotópico de las muestras. Las muestras
que corresponden a este grupo se encuentran situadas en las zonas externas y parece
estar relacionadas con sedimentos típicamente marinos (Fig. 9.3).
Figura 9.3: Representación de los factores obtenidos mediante el Análisis de Componentes Principales
(PCA) respecto a las muestras, en el que se indican los diferenciados interpretados.
Finalmente, el resto de las muestras está constituido por sedimentos formados por
arena muy ﬁna enriquecida en Ti y Rb (Fig. 9.2-C), que parece indicar la presencia de
minerales pesados de tipo Ilmenita junto con micas de tipo Lepidolita, procedentes de
los aportes desde el continente. Las muestras más inﬂuenciadas por esta composición,
parecen estar relacionadas con los depósitos deltaicos más someros y las zonas de prisma
litoral (Fig. 9.3), variando el contenido relativo en dichos elementos en función de su
proximidad al área fuente continental.
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Capítulo 10
Modelo estratigráﬁco secuencial y
evolutivo del sistema deltaico del Río
Adra
A partir de los resultados obtenidos con la interpretación de los perﬁles sísmicos de
alta resolución (Geopulse), ha sido posible considerar un modelo estratigráﬁco secuen-
cial del sistema de cuñas prodeltaicas asociadas al Río Adra. Por otro lado, la variación
de la línea de costa a partir de cartografías antiguas y fotografías aéreas, así como el
cálculo volumétrico mediante el análisis de la batimetría del sistema prodeltaico en
diferentes épocas, nos proporcionaría datos para realizar el modelo evolutivo de dicho
sistema prodeltaico. La comparativa entre los resultados de la estimación del cambio
volumétrico a escala secular (entre 1876 y 2009) y a escala interanual (entre 2002 y
2009) nos indicaría, si la hubiera, la existencia de algún tipo de variación reciente.
10.1. Arquitectura estratigráﬁca de alta resolución de
los depósitos prodeltaicos del Río Adra
A partir de las facies sísmicas que caracterizan las unidades sísmicas diferenciadas
para las cuñas prodeltaicas del Río Adra, es posible deducir la posición relativa del nivel
del mar durante el intervalo temporal en el cual se desarrolló el depósito y, de este modo,
concluir la posibilidad de que dichos depósitos sedimentarios se desarrollaran durante
el Cuaternario terminal.
El sistema prodeltaico del Río Adra está constituido por dos lóbulos sedimentarios
en forma de cuña, de potencia variable y que tras el análisis de los perﬁles sísmicos se
observa que tienen una estructura sedimentaria diferente (Fig. 6.2). El lóbulo occidental
estaría compuesto por las unidades sísmicas U1, U2, U3 y U4 (Fig.10.1), fosilizando
a la unidad sísmica USB. Por otro lado, el lóbulo oriental estaría compuesto por las
unidades sísmicas U2, U3, U4 y U5, ésta última representada únicamente en este lóbulo,
e igualmente fosilizan a la unidad USB (Fig.10.1).
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Las unidades identiﬁcadas se encuentran sobre una discontinuidad estratigráﬁca
caracterizada por un reﬂector de alta amplitud (Sb1), el cual es el techo del Basa-
mento Acústico (Fig. 10.1). Sobre este reﬂector se depositaría la Unidad Sísmica Basal
(USB) que se localiza entre las discontinuidades Sb1 (en el muro) y Sb2 (en el techo)
(Fig. 10.1). Se trata de una unidad sísmica caracterizada, de manera general, por los
siguientes atributos: a) carácter sísmico reﬂectivo, b) reﬂectores con terminaciones res-
pecto a su límite inferior en onlap y concordancia respecto al límite superior, con una
marcada truncación erosional hacia tierra, c) Su conﬁguración interna es agradante y,
d) forma en cuña o lenticular.
El techo de esta unidad USB indica un cambio en el estilo deposicional, al pasar de
una unidad agradante, a una situación progradante, característica de una estabilización
del nivel del mar. Esta discontinuidad Sb2, techo de la unidad USB, está caracterizada
por una superﬁcie de downlap y es infrayacente a los dos lóbulos prodeltaicos que
conforman el prodelta del Río Adra. Esta superﬁcie de downlap se puede interpretar
como una estabilización del nivel del mar o ligeros descensos del mismo y se corresponde
con la superﬁcie de máxima inundación (maximum ﬂooding surface (mfs) (Masuda y
Iwabuchi, 2003; Lykousis et al., 2005).
El sistema de cuñas progradantes, a techo de la mfs, estaría compuesto por las
unidades sísmicas U1 a la U5 (Fig. 10.1) con la estructuración diferencial entre am-
bos lóbulos que se ha descrito anteriormente. Estas unidades sísmicas, presentan las
siguientes características generales, con excepciones cada una de ellas: a) Carácter sís-
mico reﬂectivo, sobre todo en las áreas más proximales; b) Reﬂexiones internas que
terminan en downlap en el límite inferior y toplap o truncación en su límite superior;
c) Espesores sedimentarios altos o moderados en las áreas proximales y disminuye muy
rápidamente con la profundidad; d) La forma externa de la unidad es en banco o cu-
ña y, e) Conﬁguración interna progradante. Esta conﬁguración con terminaciones en
truncación y toplap, así como su forma externa en forma de cuña es indicativo de una
fase regresiva, en la cual la acomodación fue reducida y el aporte de sedimentario local.
Esta fase regresiva también se conﬁrma por su carácter reﬂectivo en las zonas más
proximales, el cual sugiere el predominio de sedimentos de tamaño de grano grueso en
estos dominios más proximales (Fernández-Salas, 1996).
El espesor sedimentario total de las unidades que conforman el prodelta es supe-
rior a los 30 ms en las áreas más proximales disminuyendo su espesor hacia el mar,
con su depocentro principal asociado al cauce natural del río (Fig. 6.15). Esta mis-
ma disposición se observa en otros prodeltas del Mediterráneo con espesores variables
concentrando sus mayores valores frente a las desembocaduras de los ríos (Lobo et al.,
2006; Fernández-Salas, 2008) y constituyendo una cuña sedimentaria bien deﬁnida.
La distribución del espesor sedimentario de la USB (Fig. 6.20), indica como su
sedimentación, producida durante la subida del nivel del mar, se encuentra muy in-
ﬂuenciada con la ﬁsiografía de la plataforma continental preexistente.
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Los lóbulos deltaicos múltiples están muy asociados al régimen de descargas, la
orientación relativa de la costa y la dirección dominante de las corrientes y el oleaje
(McManus, 2002; Bhattacharya y Giosan, 2003; Trincardi et al., 2004; Correggiari et al.,
2005). El espesor sedimentario de las diferentes unidades sísmicas diferenciadas, indican
las condiciones predominantes durante su sedimentación. En todas ellas se observa una
gran inﬂuencia de la fuente de aporte de sedimento, en este caso, el Río Adra. Las
unidades sísmicas U1 y U5 con una morfología más lobulada (Fig. 6.20-B y F), se
depositarían en ambientes donde predomina el transporte transversal (Fig. 10.2-A),
(Traykoski et al., 2007). Ambas unidades se encuentran asociadas a las desembocaduras
natural y actual del Río Adra, haciéndose patente en esta última la actuación antrópica
con el desvío del cauce del río.
Figura 10.2: Esquema que muestra dos variaciones de direcciones laterales diferentes relativas a la
línea de costa y a la posición del punto de entrada de sedimentos. A) Prodelta de baja energía donde
las clinoformas se disponen perpendiculares (o radiales) a la dirección del transporte de sedimento y
de la progradación y B) Construcción de clinoformas con una corriente unidireccional paralela a la
costa afectando al prodelta en un ambiente de alta energía; la progradación tiende a ser perpendicular
al transporte de sedimentos, distalmente. (Modiﬁcado de Driscoll y Karner, 1999).
Por otro lado, el resto de las unidades (U2, U3 y U4) (Fig. 6.20-C, D y E), se
depositarían en ambientes donde existe un transporte lateral de sedimentos (Fig. 10.2-
B). En una dirección longitudinal a la línea de costa, la variabilidad lateral de una
clinoforma es mayor cerca de la fuente de aportes sedimentarios y mínima en posiciones
más lejanas de ésta, ya que los regímenes hidrodinámicos afectan en mayor medida a lo
largo del depósito (Driscoll y Karner, 1999). La potencia sedimentaria más importante
se encuentra en el lóbulo occidental con forma más lobulada, asociada al cauce natural
del río, fuente de aporte sedimentario en ese momento. La disposición de los depocentros
conﬁrma la dirección predominante de la corriente hacia el este. Durante el desarrollo
de la unidad U2 es posible que las corrientes longitudinales fuesen predominants, ya
que presenta un mayor desarrollo hacia el este, que el resto de unidades. Para el resto
de unidades, U3 y U4, los depocentros se mueven hacia oeste, situándose práticamnte
frente a la desembocadura natural del río (Fig. 6.20-C, D y E).
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La morfología de la superﬁcie base es relevante por tres causas: la profundidad de la
superﬁcie controla la potencial conservación del depósito, la existencia de depresiones
preexistentes, en escala local, hará que tengamos zonas preferentes de sedimentación,
y la presencia de aﬂoramientos rocosos, harán de barreras al transporte y de áreas de
protección hidrodinámica (Cattaneo et al., 2007).
La paleobatimetría de la zona de estudio muestra claramente dicha inﬂuencia, si se
observa como la orientación de los depocentros va variando en función de la orienta-
ción de las isolíneas (Figs. 6.19 y 6.20) hasta que éstas se establecen paralelas a la línea
de costa actual. Se observa un cambio en la orientación del segundo depocentro más
importante, en la mayoría de las unidades que se encuentran en el lóbulo occidental,
de SE-NO a ESE-ONO, al igual que sucede con las isolíneas en las diferentes paleoba-
timetrías. La presencia de morfologías de un probable origen relicto al este de la zona
de estudio, limita el desarrollo de las cuñas sedimentarias en dicha zona (Fig. 6.16),
dicha inﬂuencia se ha observado por otros autores en otros sistemas prodeltaicos (Lobo
et al., 2006; Fernández-Salas, 2008).
10.2. Correlación con otros depósitos prodeltaicos
Las unidades sísmicas o la arquitectura identiﬁcada en el prodelta del Río Adra, se
asemeja a la arquitectura estratigráﬁca general de los deltas holocenos descritas por
Warne y Stanley (1995), y puede ser correlacionada con otros modelos estratigráﬁcos
descritos para el Mar Mediterráneo y en concreto, para el Mar de Alborán.
A gran escala, el modelo estratigráﬁco estaría compuesto por los dos cortejos se-
dimentarios (TST + HST) del Cuaternario Terminal y se podría corresponder con la
unidad sísmica AU A de Lobo et al. (2008), y la unidad QII de Hernández-Molina et
al. (2002) para el Mar de Alborán, que englobaría el cortejo sedimentario transgresivo
(TST) y el de alto nivel del mar (HST). Lykousis et al. (2005) establece dos unidades en
el delta de Pinios, unidad B para el TST y la unidad A para todo el HST (Tabla 10.1).
DELTA PINIOS
PRODELTA MAR DE ALBORÁN DEL EBRO DELTA
DEL RÍO Lobo et al. Hernández-Molina Hernández-Molina (1993); Fernández-Salas Somoza Lykousis
ADRA (2008) et al. (2002) Hernández-Molina et al. (1994) (2008) et al. (1998) et al. (2005)
U4+U5 AU A QII A
U3 Parte superior F3 US3b d4
U2 Parte superior F1 y parte inferior F3 US3a+1b d2+d3
U1 Parte inferior F1 US1 d1
USB E USB a1 B
Tabla 10.1: Correlación entre la estratigrafía descrita para el prodelta del Río Adra y otros modelos
estratigráﬁcos de alto nivel.
A escala de las unidades interpretadas, se pueden establecer también correlaciones
con otras unidades descritas por diferentes autores (Tabla 10.1 y Fig. 10.3):
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Figura 10.3: Correlaciones teóricas de la estratigrafía descrita para esta tesis y las secuencias de-
posicionales de alta frecuencia y los cambios del nivel del mar deﬁnidos por Somoza et al. (1998) en
el delta del Ebro y por Fernández-Salas et al. (2008) en el sur de la Península Ibérica: (A) Curva de
los cambios del nivel relativo en el Mar de Alborán (Fernández-Salas et al., 2008), (B) Estratigrafía
sísmica del sistema prodeltaico del Río Adra, (C) Curva de cambios del nivel del mar medio relativo
para las costas del Mediterráneo español y (D) curvas de los cambios del nivel del mar medio relativo
para el delta del Ebro (Modiﬁcado de Somoza et al., 1998).
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a) La USB con la unidad sísmica E de Hernández-Molina (1993) y Hernández-
Molina et al., 1994, con la USB de Fernández-Salas (2008), la a1 de Somoza et al.
(1998) y la B de Lykousis et al. (2005). Esta unidad se relaciona con el máximo
eustático datado en 6.000-6.500 años BP (Hernández-Molina, 1994) o 6.800 años
BP (Fernández-Salas et al., 2008).
La Unidad Sísmica U1 con la parte inferior de F1 de Hernández-Molina (1993)
y Hernández-Molina et al. (1994) para la plataforma continental de Alborán, la
US1a de Fernández-Salas (2008) en el Mar de Alborán, y con las unidades d1 de
Somoza et al. (1998) para el Delta del Ebro.
c) La Unidad Sísmica U2 con la parte superior de la F1 y parte inferior de F3 de
Hernández-Molina (1993) y Hernández-Molina et al. (1994) para la plataforma
continental de Alborán, la US3a+1b de Fernández-Salas (2008) en el Mar de
Alborán, y con las unidades d2+d3 de Somoza et al. (1998).
d) La Unidad Sísmica U3 con la parte superior de F3 de Hernández-Molina (1993) y
Hernández-Molina et al. (1994) para la plataforma continental de Alborán, US3b
de Fernández-Salas (2008) en el Mar de Alborán, y con las unidades d4 de Somoza
et al. (1998).
e) La Unidad Sísmica U4 y U5 serían unidades de carácter local asociadas a los
cambios artiﬁciales que ha sufrido el cauce del Río Adra durante los siglos XIX
y XX.
10.3. Modelo estratigráﬁco secuencial
Para la elaboración del modelo estratigráﬁco secuencial se han utilizado los perﬁles
sísmicos de alta resolución, que han permitido la correlación estratigráﬁca de las uni-
dades con otros estudios de depósitos de alto nivel del mar donde sí se han establecido
límites de edad (Somoza et al. (1998), Fernández-Salas et al. (2003) y Fernández-Salas
(2008)) (Fig. 10.3), y dos dataciones especíﬁcas en el prodelta del Río Adra realizadas
por Mendes et al. (2012) en sondeos realizados en el ámbito del proyecto MOSAICO.
Mendes et al.(2012) llevó a cabo la datación por radiocarbono de 2 sondeos rea-
lizados en cada uno de los lóbulos del sistema deltaico del Río Adra. Estos sondeos
alcanzan únicamente la unidad sísmica U3 (Fig. 10.4). Se sondeó, aproximadamente,
los 2 primeros metros de esta unidad en el lóbulo occidental (v9) y alrededor de 1,5m
en el oriental (v4), obteniéndose una edad de 240±30 años B.P. (1710 d.C.) a 183 cm
de la superﬁcie del sondeo V9, y de 170±30 años B.P. (1780 d.C.) a 152 cm de la su-
perﬁcie del sondeo V4. La baja densidad de foraminíferos en ambos sondeos, indica el
origen ﬂuvial de estos sedimentos. Si correlacionamos el techo de la U3 con los aportes
ﬂuviales del cauce natural del Río Adra sin modiﬁcación antrópica, este límite queda
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fechado en el año 1872 d.C. (78 años B.P.), año en el que se produjo el desvío artiﬁcial
del cauce y se interrumpe la salida de sedimentos por la desembocadura natural del
río. Con estos datos, estimamos una tasa de sedimentación para dicha unidad de apro-
ximadamente 0,82 cm/año. Teniendo en cuenta que el espesor de la U3 en el sondeo
V9 es de 6,65m, se obtiene una edad para su base de 888±30 años B.P., con lo cual
encaja en la correlación realizada con otros modelos estratigráﬁcos ya que la base de
la unidad comenzaría a depositarse en 1000-1200 años B.P. (Fernández-Salas, 2008).
Las tasas de sedimentación de la unidad 3a del sondeo T7 en el prodelta del Río
Guadalhorce (Fernández-Salas, 2008) , obtenida mediante datación por aminoácidos y
paleomagnetismo, es de 0,060 cm/año. Como indicamos en la (Tabla 10.1) esta unidad
se correlaciona con parte de la U2, y teniendo en cuenta que esta unidad en el punto
V9 tiene un espesor de 3,14m, aplicando la misma tasa de sedimentación obtenemos
que la base de esta unidad U2 está en 6121 años B.P., coincidente con el límite entre
la unidad 1a y 1b de Fernández-Salas (2008).
Figura 10.4: Posición e imagen de los sondeos sobre los dos lóbulos perodeltaicos del Río Adra
datados por mendes et al. 2002 obtenidos en la campaña MOSAICO 0508
El modelo estratigráﬁco secuencial que se presenta en este trabajo coincide con
aquellos otros trabajos que describen el alto nivel holoceno como una estructura de
clinoformas con una arquitectura interna compleja (Cattaneo et al., 2003; Liu et al.,
2004; Fernández-Salas, 2008), en este caso y sobre todo en su parte más actual, incluso
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la complicación es mayor ya que el cauce del Río Adra ha sufrido cambios laterales
de la desembocadura. El modelo que se propone abarca desde el ﬁnal del Cortejo
Sedimentario Transgresivo hasta el último Cortejo Sedimentario de Alto Nivel.
Los cortejos sedimentarios que se han identiﬁcado son (Fig. 10.5): a) Un cortejo
sedimentario transgresivo (TST) a la base, representado por la Unidad Sísmica Basal
(USB) y b) Un cortejo sedimentario de alto nivel del mar (HST) a techo, correspon-
diente este último, a las cuñas sedimentarias progradantes (unidades sísmicas U1 a
U5), que forman el sistema prodeltaico del Río Adra, que quedan individualizadas del
depósito transgresivo mediante una superﬁcie regional de downlap.
El Cortejo Sedimentario Transgresivo (TST) se relaciona con los depósitos retro-
gradantes arenosos dispuestos en la plataforma continental, cuya terminación hacia
tierra respecto a su límite superior es en truncación erosional como consecuencia de
la erosión y depósito de la unidad sísmica progradante suprayacente, como ocurre en
otros cuerpos deposicionales del Mar de Alborán (Hernández-Molina et al., 1995).
La unidad USB se encuentra sobre una discontinuidad estratigráﬁca caracterizada
por un reﬂector de alta amplitud (Sb1) (Fig.10.5-B y C) que se correspondería con
la superﬁcie transgresiva (ST) de carácter erosivo, y considerada como una superﬁcie
de retrabajamiento generada por la acción de procesos erosivos costeros durante el
emplazamiento hacia tierra de la línea de costa (Fernández-Salas, 2008). Esta superﬁcie
transgresiva trunca los reﬂectores de los depósitos del Pleistoceno superior y ha sido
deﬁnida por otros autores en diferentes lugares (Díaz y Ercilla, 1990; Trincardi y Field,
1991; Hernández-Molina, 1993; Díaz y Ercilla, 1993; Checa et al., 1988; Liu et al., 2002;
Tesson et al., 2005; Fernández-Salas, 2008[108]; Fernández-Salas et al., 2008). El techo
de esta unidad sísmica basal, que pertenece a la parte ﬁnal del Cortejo Sedimentario
Transgresivo datado en 6.800 años B.P. por Fernández-Salas (2008) o 6.900-6,800 años
B.P. por Zazo et al. (1994) y Lario et al. (1995), es la superﬁcie de máxima inundación
(mfs), la cual se genera cuando el nivel del mar se encontraba por encima del actual
entre 1-2 m (Chappell et al., 1983; Marqués y Juliá, 1983, 1986; Gàmez, 2007), y la
tasa de creación de volumen de acomodación se iguala y comienza a ser superada por
la tasa de aporte sedimentario (Myers y Milton, 1996), permitiendo la progradación
del sistema prodeltaico (Fig. 10.6).
En el cortejo sedimentario de alto nivel del mar (HST) las reﬂexiones de alta ampli-
tud con una continuidad lateral grande, identiﬁcarían intervalos de reducida sedimen-
tación o son interpretados como superﬁcies de inundación menores (Cattaneo et al.,
2003), constituyendo así los límites de las unidades que forman las cuñas sedimentarias
que conﬁguran los depósitos de alto nivel Holoceno.
En el prodelta del Río Adra, los depósitos sedimentarios del cortejo sedimentario
de alto nivel del mar, están constituidos por una cuña sedimentaria progradante cuya
base es la superﬁcie de máxima inundación, datada en 6.800 años B.P. y su techo es
el actual fondo del mar (Fig. 10.6). Por lo tanto, se puede concluir que los depósitos
prodeltaicos del Río Adra son parte de una secuencia de 5º orden, que se generó en
318 Modelo estratigráﬁco secuencial y evolutivo
Figura 10.5: A. Esquema del modelo estratigráﬁco del sistema prodeltaico del Río Adra. B y C.
Ejemplos de los perﬁles sísmicos de alta resolución donde se han diferenciado los cortejos sedimentarios
y las unidades que los forman, así como las diferentes discontinuidades. TWTT (ms): tiempo doble
en milisegundos.
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relación con el último hemiciclo eustático y con una periodicidad de aproximadamente
23.000 años (Hernández-Molina et al., 1994, 1996c, 2000b; Lobo et al., 2002).
Figura 10.6: Modelo estratigráﬁco que deﬁne el sistema prodeltaico del Río Adra. En él se muestra
el tipo de discontinuidades entre unidades sísmicas y la secuencia cronoestratigráﬁca propuesta. La
línea azul discontinua muestra la superﬁcie del fondo del mar actual.
Los depósitos de alto nivel del sistema prodeltaico, estarían constituidos por tres
fases constructivas mayores correspondientes a las unidades U1, U2 y U3, si atendemos
al desarrollo natural del depósito, aunque hay que sumarle las dos unidades superiores
(U4 y U5) que se desarrollan como consecuencia de los cambios artiﬁciales del cauce.
Así, la unidad U1 se desarrolla entre el máximo eustático, 6.800 años B.P. y 6.120
años BP, la unidad U2 entre 6.120 años BP y 880 años B.P., la unidad U3 entre 880
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años B.P. y 78 años B.P., la U4 entre 78 años B.P. (1872 años d.C.) y 1910 años d.C.,
y la U5 entre 1910 años d.C. y la actualidad. Estas fechas asignadas suponen que la
sedimentación ha sido continua, por lo que se suponen que son orientativas de sus
límites.
El desarrollo de estas unidades están afectadas por variaciones en cambios del nivel
del mar relativo durante el Holoceno Superior. Las variaciones en el nivel del mar de
pequeña amplitud (unos pocos metros), generan la formación de discontinuidades así
como los cambios en el transporte de sedimentos y en la sedimentación de las cuñas
progradantes (Warner and Stanley, 1995; Somoza et al., 1998; Baker y Haworth, 2000;
Banerjee, 2000; Gàmez, 2007; Fernández-Salas, 2008). Estos cambios originan la for-
mación de las unidades U1 a U5, aunque las unidades U4 y U5 están muy inﬂuenciadas
por la acción antrópica. Así el desarrollo de las unidades del prodelta del Río Adra se
rigen por los cambios climáticos-eustáticos de 6º orden.
El factor antrópico se observa sin lugar a dudas sobre las unidades U4 y U5. Por un
lado, la unidad U4 se formaría entre 1872 y 1910 d.C., entre los dos desvíos artiﬁciales
del río, localizándose en ambos lóbulos prodeltaicos. La conﬁguración y la localización
de la unidad U5, indica que su formación se encuentra asociada al cauce actual del río
actual, es decir, se formó a partir de 1910 d.C (Fig.10.6).
Durante el desarrollo de la unidad U2, que es la que alcanza un mayor tiempo de
formación, pudo producirse periodos de no progradación, que podría estar asociado con
un evento de transgresión generalizada, documentado en algunas áreas del Mediterráneo
(Donoghue, 1993; Pascual et al., 1998;. Somoza et al., 1998;. Goy et al., 2003; Ercilla,
2010).
Por otro lado, se advierte que los intervalos agradantes descritos en otros depósitos
infralitorales en el Mar Mediterráneo (Fig. 10.3) no se observan en el sistema prodeltaico
del Río Adra. Este hecho se ha observado también en otros prodeltas del Mar de Alborán
(Fernández-Salas, 2008), probablemente debido al reducido aporte de sedimentos (Lobo
et al., 2004) o a la mayor intensidad del régimen oceanográﬁco (Fernández-Salas, 2008).
10.4. Evolución del sistema deltaico del Río Adra
En la evolución de los depósitos de alto nivel del Holoceno inﬂuyen diferentes facto-
res como los cambios de nivel del mar de alta frecuencia y pequeña amplitud, los cam-
bios de intensidad y la dirección de las corrientes, el régimen oceanográﬁco, los cambios
climáticos, el aporte de sedimentos y por último, los factores antrópicos (Fernández-
Salas et al., 2008).
La integración de los diferentes datos derivados de nuestro estudio en el sistema
deltaico, la evolución costera y los cambios en el volumen de sedimentación submarina,
revela que la huella antrópica se muestra presente en la evolución más reciente del
sistema deltaico del río Adra. La deforestación de la cuenca, la construcción de la presa
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en el curso del río y el desvío del cauce principal durante los últimos 150 años han
modiﬁcado la geometría del sistema deltaico.
El modelo evolutivo propuesto para el sistema deltaico del Río Adra se describe a
continuación.
10.4.1. Evolución durante el Pleistoceno terminal-Holoceno
A partir de los 14.000 años B.P. tiene lugar un cambio en la tendencia eustáti-
ca general, pasándose de un contexto general de nivel del mar bajo a un contexto
transgresivo, como consecuencia de la mejora climática que produce en la fase de de-
glaciación posterior al periodo glacial y el consiguiente ascenso relativo del nivel del
mar, constatado para el Mar de Alborán (Abrantes, 1988; Caralp, 1988, 1992).
Los dos tipos de depósitos determinados (TST y HST) pueden ser correlacionados
con los cambios climático-eustáticos que han tenido lugar durante el último estadio
isotópico interglacial del Holoceno (estadio isotópico 1), que comenzó hace 10.000 años
con posterioridad al último período frío del Younger Dryas (Bradley, 1989) que origina
un breve episodio regresivo con oscilaciones de 2-3 m por encima del nivel del mar
actual.
En el estadio isotópico 1 (desde los 10.000 años hasta la actualidad), las nuevas
condiciones climáticas generaron un decrecimiento en la masa de hielo de los cas-
quetes polares y una brusca subida del nivel del mar, distinguiéndose tres intervalos
(Hernández-Molina et al., 1994): a) Holoceno inferior (10.000-6.500 años B.P.) donde se
produce una subida relativa del nivel del mar de unos 60 metros (Fairbanks, 1989) que
generó la total inundación de las plataformas continentales anteriormente emergidas,
b) Máximo eustático (6.500 años B.P.), al ﬁnal del periodo transgresivo del Holoceno
inferior el nivel del mar alcanzó unos 3 metros por encima del nivel actual, produciendo
la inundación de la cabecera de los cursos ﬂuviales y c) Holoceno superior (6.500 años
B.P.-actualidad) donde se origina una estabilización eustática como consecuencia de la
estabilización global en el deshielo de los casquetes polares.
10.4.1.1. Último Máximo Eustático
Durante este máximo eustático, las llanuras costeras y las partes bajas de los valles
costeros fueron inundados, desarrollándose en el sur de Iberia sistemas deposicionales
tipo estuarinos. La completa inundación de la plataforma, favoreció el establecimiento
de sistemas hidrodinámicos equivalentes a los actuales, aunque más intensos por la
situación de máximo eustático (Abrantes, 1988).
Durante este intervalo de tiempo tiene lugar, en los sectores más internos de la
plataforma, el desarrollo de un depósito agradante en relación directa con la desem-
bocadura de los ríos, que se correlaciona con la Unidad Sísmica Basal (USB) descrita
en los apartados anteriores, cuyo techo se ha ﬁjado en 6.800 años y se identiﬁca como
superﬁcie de máxima inundación (mfs) (Fig. 10.6).
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Este máximo eustático se ha situado por otros autores en 7.000-6.500 años B.P.,
para el sur de España (Hoﬀman, 1988; Somoza et al., 1991; Zazo et al., 1993) y sur
de Portugal (Hoﬀman, 1989). No obstante, Goy et al. (2003) ﬁjan en 7.400 años BP
el comienzo de la progradación de las llanuras costeras. Esta es la fecha de la máxima
inundación en las costas del sur de España según Goy et al. (1986), Zazo et al. (1994),
Somoza et al. (1998) y Dabrio et al. (2000), alcanzándose alrededor de 3 m por encima
del nivel del mar actual (Fairbridge, 1961; Zazo et al., 1993).
10.4.1.2. Estabilización eustática
La estabilización del nivel del mar en este periodo condiciona el desarrollo del
Cortejo Sedimentario de Alto Nivel del Mar (Highstand System Tract, HST) desde el
máximo eustático hasta la actualidad, que se muestra en la Figura 10.7.
Como consecuencia de esta estabilización, se favorece la construcción del sistema
deltaico del Río Adra desde hace aproximadamente unos 6.800 años B.P., desarrollán-
dose las unidades progradantes condicionadas por un gran aporte de sedimentos desde
los cauces hasta la plataforma. Este aporte ha estado controlado la mayor parte del
tiempo por los ciclos climáticos, en los cuales la acreción tiene lugar durante los perío-
dos húmedos (Jabaloy et al., 2008). A partir de este momento, la línea de costa avanzó
hacia el mar dando lugar al desarrollo del delta, primeramente, con el relleno sedi-
mentario del estuario, y posteriormente, mediante la formación de un delta asimétrico
triangular.
Hacia el ﬁnal de esta etapa climática (siglo XIX), la cantidad de aporte sedimentario
aumentó debido a la conﬂuencia de factores tanto climáticos como antrópicos. Este
período se caracteriza por el aumento de las precipitaciones (Rodrigo et al., 2000),
que incrementaron los procesos erosivos en la cuenca. El principal factor antrópico
que favorece que se produzca un mayor aporte sedimentario al delta es la acelerada
deforestación durante el último cuarto del siglo XVIII y el primer tercio del siglo XIX,
que habría favorecido el desarrollo de procesos erosivos (Jabaloy-Sánchez, 1984).
Esta etapa de avance de la línea de costa, dominado por los cambios climáticos, tam-
bién queda registrada en el desarrollo del sistema prodeltaico. A partir de la descripción
de las unidades sísmicas, la correlación estratigráﬁca con otros sistemas deposicionales
cercanos, las dataciones realizadas por Mendes et al. (2012), así como la reconstrucción
de la linea de costa (Jabaloy et al., 2008) ha sido posible describir la evolución del
sistema prodeltaico del Río Adra durante el Holoceno superior (6.800 años B.P. hasta
la actualidad).
A. Fase I. Periodo entre los 6.800 y 6120 años B.P.
A partir del máximo eustático el estuario del Río Adra comenzó su formación con
una tasa media de avance de la línea de costa de aproximadamente 0,5 m/año. En este
periodo se depositaría la unidad U1 del sistema prodeltaico, únicamente localizada en
el sector occidental, con espesores medios de 4,3 ms y con una dirección del eje principal
de sus depocentros perpendicular a la antigua desembocadura del río.
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Figura 10.7: Modelo evolutivo del Cortejo Sedimentario de Alto Nivel del Mar (Highstand System
Tract, HST) del sistema deltaico del Río Adra, desde el máximo eustático hasta la actualidad.
B. Fase II. Periodo entre los 6.120 y 880 años B.P.
Durante este periodo se depositaría la U2, con una potencia sedimentaria mayor
que la U1. La dirección del eje principal de los depocentros es perpendicular a la
antigua desembocadura del río, al igual que en la unidad U1. Durante este intervalo,
el estuario se colmataría desarrollándose una estrecha llanura deltaica (Jabaloy et al.
2008). Diferentes características del depósito de la U1 y la U2 en estos periodos, como
por ejemplo el desarrollo elongado de la Unidad Símica U2 al este de la zona indican una
redistribución lateral de los sedimentos hacia esa dirección y la existencia, en ambas
unidades, de un depocentro con dirección SE-NO al este del cauce natural del río,
parecen indicar la existencia de corrientes litorales hacia el E (Jabaloy et al., 2008).
En este periodo se producen las colmataciones de los estuarios en el sur peninsular
(Senciales y Malvarez, 2003), deducido de que el aporte en este periodo tuvo que ser
importante. De hecho, Zazo et al. (1996) ﬁja en este periodo los mayores intervalos
progradantes de menor escala de los depósitos costeros del sureste peninsular.
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C. Periodo entre los 880 años B.P. y 1872 d.C.
Durante este periodo el delta asociado al cauce natural del río toma su forma en
planta triangular asimétrica, lo cual se reﬂeja en la forma de la distribución espacial de
la unidad U3, que es la que se deposita en este periodo. En tan sólo 372 años (desde
1500 d.C. hasta 1872 d.C.) se produjo un incremento de la llanura deltaica de unos
2.470.000m2. La tasa media de avance de la línea de costa fue extremadamente alta en
los últimos 17 años de esta etapa (16,0m/año).
Durante los siglos XVI y XVII (450-350 años B.P.) hay un cambio de uso agrario
tras la dominación cristiana lo que provoca un aumento de la erosión, y por tanto, del
aporte de sedimentos. Hoﬀman (1988) señala acumulaciones de sedimentos de hasta
13m en 1000 años. Malvarez et al. (1998) aﬁrman una evolución similar en los ríos
Guadiaro, Verde de Marbella, Guadalhorce, Guadalfeo y Adra.
En el intervalo entre 270 años B.P. hasta la actualidad, es en el que se obtiene la
mayor tasa de sedimentación de los últimos 6.000 años (Fernández-Salas, 2008). Esto es
debido también a la deforestación masiva y actividades mineras que se produjeron en los
siglos XVI y XVII, lo cual aumentaba la entrada de sedimentos a los ríos, tal y como
sugieren Zazo et al. (1996), ya que las anomalías de precipitación en este intervalo
fue similar al del periodo anterior (Fernández-Salas et al., 2008). Desde el s. XVIII
(250 años B.P.) continúan los eventos torrenciales, modiﬁcándose la línea de costa y
desarrollándose pequeños deltas en el Mar de Alborán (Hoﬀman (1988); Senciales y
Malvárez (2003)).
La unidad sísmica U3 presenta varias características que indican una redistribución
de los sedimentos moderada hacia el este y una gran inﬂuencia de la carga de sedimento
que el río transportaba:
(a) El eje principal de la cuña es perpendicular a la antigua desembocadura del río.
(b) El mayor depocentro se encuentra frente al cauce natural del río.
(c) La mayor extensión de la unidad sísmica en el sector occidental que en el oriental.
(d) La forma elongada al este de la zona (Fig.6.20-D).
La existencia de dos direcciones de ondas predominantes y cercanas, con orientaciones
este y oeste a suroeste y desarrolladas en esta unidad sísmica (superﬁcie ondulada, con
reﬂectores caóticos que tiende a oblicuo paralelo en las zonas más distales), también
evidencian procesos de redistribución lateral moderada, así como un decrecimiento
gradual de la energía del ambiente deposicional (Jabaloy et al., 2008) o menor inﬂuencia
de la fuente de aporte de sedimentos a medida a mayor distancia de la desembocadura
antigua del río.
Goy et al. (2003) describen una etapa, entre 1.100 y 500 años B.P., donde se registran
cambios en la deriva litoral.
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D. Periodo entre 1872 d.C. y la actualidad
En este periodo continúan las inundaciones, aunque también comienza una mayor
inﬂuencia antrópica, con la construcción de las presas y los encauzamientos artiﬁciales
de los ríos, como nuevos factores que controlan la evolución de los depósitos costeros.
En el s. XIX los eventos torrenciales se intensiﬁcaron, siendo este siglo el más
lluvioso de los últimos cinco siglos (Rodrigo et al. (2000)) (Fig. 10.8), dando lugar al
rápido creciento del delta del Río Adra y al depósito de la U3 (Mendes et al., 2012).
Figura 10.8: Anomalías pluviométricas desde el año 1500 hasta 2000 (Modiﬁcado de Rodrigo et al.,
2000).
La unidad sísmica U4 se ha encuadrado cronológicamente entre el año 1872 y
1910 d.C., periodo en el que se producen los desvíos artiﬁciales del Río Adra hacia
el este favoreciendo la construcción de un nuevo delta en ese sector.
En el año 1910, una gran inundación provocó que se acometiera un nuevo desvío
artiﬁcial del cauce del río, hasta llevarlo a la posición actual. Una fotografía aérea
oblicua del año 1927 (Archivo municipal de Adra, en Paracuellos- Rodríguez, 2006)
recoge la existencia de dos deltas en ese momento: (i) un delta de nueva creación al
este, asociado a los cauces artiﬁciales; (ii) los restos del delta antiguo al oeste, en los
que se observa que la costa había perdido su carácter recto debido a la erosión (Jabaloy
et al., 2008; 2010). Por lo tanto, bajo esta propuesta la unidad U4 estaría asociada a
la construcción del nuevo delta oriental, con una distribución elongada de la unidad
diferente a las anteriores y con un depocentro entre la desembocadura antigua y actual
del delta.
A partir de 1910, asociado al cauce actual del Río Adra, se depositaría la Unidad
Sísmica U5 con carácter elongado y cuyo eje principal de la cuña es perpendicular al
cauce del río (Fig.6.20-F). Sobre esta cuña sedimentaria, morfológicamente se observa
una suprayacente, de muy poca extensión. En la Figura 6.2 se puede ver cartograﬁado
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el oﬄap break y el límite distal de dicha unidad. Es posible que esta cuña se depositara
tras la construcción de la presa de Benínar en 1984, momento en el que se produce un
cambio en la sedimentación, con una disminución del aporte de sedimentos del río a la
cuenca.
El efecto en los sistemas deltaicos de los cambios en la dirección de los cauces ha
sido tema de estudio en otras zonas del Mediterráneo (Longhitano y Colella, 2007),
concluyéndose que el principal resultado de esta acción antrópica es una disminución
en la cantidad de aporte de sedimentos al medio marino, a causa de, por ejemplo la
construcción de presas.
En el área de estudio se han diferenciado dos etapas dentro de la evolución del
sistema deltaico en época recientes, de acuerdo a las diferentes actuaciones humanas
desde 1872: (i) la primera corresponde al período anterior a la construcción de la presa
de Benínar, realizada en el año 1984 en el sector central de la cuenca; y (ii) el segundo
corresponde al retroceso de la línea de costa después de la construcción de la presa de
Benínar en el año 1984.
- La primera etapa se caracteriza por el desarrollo de una cuña deltaica generada
artiﬁcialmente en la nueva desembocadura del río. Al mismo tiempo, el antiguo delta
de origen natural se ha visto sometido a una erosión continua desde entonces. La
estimación aproximada de la carga sedimentaria implicada en la construcción de esta
nueva cuña supera los valores obtenidos por Liquete et al. (2005), lo que sugiere que
parte del material en exceso, es posible que provenga de la erosión del antiguo delta.
- La segunda etapa se caracteriza por una disminución radical del aporte de sedi-
mentos a la costa, lo que favorece la generalizada erosión del litoral. Estos procesos
erosivos en la costa provocados por las intervenciones humanas son bastante comunes
en otras zonas costeras deltaicas (e.j. Fan et al., 2006, El Banna y Frihy, 2009; Sabatier
et al., 2009; Simeoni y Corbau, 2009).
El estudio de otros sistemas ﬂuviales adyacentes y asociados a ríos de pequeñas
dimensiones que ﬂuyen desde las zonas escarpadas de la costa mediterránea en el sur
de España, indican una variación similar de las descargas de sedimentos ﬂuviales du-
rante este período histórico. Por ejemplo, Senciales González y Malvarez (2003) han
mostrado que en los sistemas de los ríos Vélez y Guadalfeo se pueden observar un
comportamiento similar con un alto aporte de sedimentos durante la primera mitad
del siglo XX, evolucionando hacia etapas erosivas o de equilibrio después del trasvase
y la construcción de presas.
En el dominio submarino, morfológicamente se desarrolla un sistema de cuñas pro-
deltaicas en el lóbulo oriental de este sistema deltaico durante el período de tiempo
previo a la construcción de la presa de Benínar, diferenciándose notablemente con la cu-
ña sedimentarias que forma el lóbulo prodeltaico occidental, observándose que las cuñas
prodeltaicas orientales frente a la occidental: a) muestran una extensión transversal a
la plataforma considerablemente menor, b) una distribución más alargada distribución
más alargada y c) carácter compuesto de diversas cuñas superpuestas.
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A primera vista relacionar la formación de las diferentes cuñas sedimentarias du-
rante las distintas etapas evolutivas de la línea de costa anteriormente descritas es gran
medida especulativo. Sin embargo, mediante la observación de las áreas de acumula-
ción y erosión neta para el período comprendido entre 1872 y 2009 se puede establecer
una relación entre los procesos costeros y de aguas someras (Fig.6.25) y ayudaría a un
mejor entendimiento del modelo evolutivo propuesto para la evolución más reciente del
sistema deltaico del Río Adra.
De este modo, como primera hipótesis se podría indicar que el lóbulo prodeltaico
occidental, de mayor longitud y extensión, parece haberse desarrollado antes o en la
primera etapa de actividad antrópica ya que en función de su localización, el aporte de
sedimentos hacia la cuña sólo ha podido producirse antes del primer desvío del cauce
natural del río (1872), ya que durante el período entre 1872 y 2002, la mayor parte de
la cuña occidental se ha visto sometida a erosión (Fig.6.25).Por otro lado, el sistema
de cuñas del lóbulo oriental ha incrementado su volumen en este periodo, asociando
dicho aumento al aporte de sedimentos provenientes del cauce actual del río.
Durante el período controlado por la actividad del hombre comprendido entre 1872
hasta la actualidad, el medio submarino en su conjunto parece haber sufrido una dismi-
nución en el aporte de sedimentos, favoreciendo los procesos de erosión y redistribución
del sedimento.
Teniendo en cuenta estas hipótesis y el modelo evolutivo propuesto a partir de la
estratigrafía sísmica, se podría proponer una segunda posibilidad en el depósito de la
U4 y la U5, asociadas ambas a los desvíos del cauce del río. Se ha propuesto que la
U4 se depositaría entre el año 1872 d.C. y 1910 d.C. periodo en el que se realizan los
desvíos artiﬁciales del río, y la U5 asociada ya al cauce actual. Tras la diferenciación
de las dos etapas posterior y anterior a la construcción de la presa de Benínar que
se han descrito, a partir de esta segunda etapa donde comienza una fuerte erosión de
la costa y una disminución brusca del aporte de sedimentos a la cuenca, es posible
que se encuentre el límite entre ambas unidades. Observando la conﬁguración de la
distribución del espesor sedimentario de la U4, se aprecia un mayor desarrollo de esta
unidad en el sector occidental. Esta unidad estaría asociada al desarrollo del segundo
delta oriental asociado a los cauces artiﬁciales. El 19 de octubre del año 1973, una
nueva inundación rebasó el dique de contención construido durante los siglos XIX y
XX y provocó que el río retornara a su cauce natural (Jabaloy et al., 2008), lo que
posiblemente aportase una cantidad de sedimentos a la cuenca. Como consecuencia de
esta inundación, se propuso la construcción de la Presa de Benínar aguas arriba para
regular el caudal del río. A partir de la construcción de la presa, se desarrollaría la
unidad U5, asociada al cauce actual del río y comenzaría la erosión de la U4, lo cual se
observa de una manera clara frente al cauce natural del río. El depósito de esta unidad
queda aun patente en el depocentro ubicado entre el cauce natural y artiﬁcial del río,
donde la erosión no ha sido tan fuerte.
Al comparar la escala secular (entre 1876 y 2009) y la escala interanual (entre
2002 y 2009) se observa que la tasa de rendimiento del Río adra a escala interanual
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ha disminuido, hecho esperable tras la construcción de la presa de Benínar, lo cual
produce una disminución del aporte de sedimentos del río a la cuenca al encontrarse
regulada en un 70% (Tabla 10.2). Por otro lado, la tasa de erosión durante el corto
periodo estudiado sigue siendo alta, similar a la del largo periodo, concretamente en el
lóbulo occidental (Fig. 6.26).
RÍO LARGO PERIODO CORTO PERIODO
ADRA (137 años) (7 años)
1876-2009 2002-2009
Acumulacion de 45000000 1150574
sedimentos (m3)
Tasa de acrección 325000 164000
(m3/año)
Sedimentos erosionados 15156418 946000
(m3)
Tasa de erosion 110505 135000
(m3/año)
Acumulacion de 80000000 2300000
sedimeto (t)
Media anual del transporte 550000 328000
de sedimentos (t/año)
Tasa de rendimiento 750 438
del río (t/km2año)
Tabla 10.2: Comparativa entre las escalas secular y interanual de las características del cambio
volumétrico del Río Adra.
Si se comparan los datos obtenidos de la tasa de rendimiento del río con otros
autores, se observa diferencias entre ellos. Los datos obtenidos para esta tesis (750-
438 t/km2año) se encuentran entre los calculados por Jabaloy et al., (2010) y Lique-
te et al. (2005) que estiman una tasa de rendimiento para el Río Adra de 1250 y
201 t/km2año. Estas diferencias podrían ser atribuidas a que son métodos muy diferen-
tes de estimación, aunque dichas estimaciones podrían coincidir si una gran parte del
material del nuevo delta oriental procediera de la erosión del antiguo delta occidental.
Además, anterior a la construcción del puerto (principios de siglo XX) la deriva hacia el
este podría haber aportado también algún material de otros pequeños deltas situados
hacia el oeste.
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11.1. Conclusiones parciales
Del estudio realizado sobre los sistemas deltaicos y áreas adyacentes del sureste de
la Península Ibérica, así como de la aplicación de diferentes modelos matemáticos a los
resultados obtenidos se destacan las conclusiones que se presentan a continuación.
11.1.1. Análisis morfológico y sedimentario de los sistemas
prodeltaicos del sureste de la Península Ibérica
11.1.1.1. Características morfológicas más relevantes de los sistemas
deltaicos
Los depósitos deltaicos del sureste de la Península Ibérica se encuentran asociados
a pequeñas y abruptas cuencas de drenaje muy inﬂuenciados por los aportes ﬂuviales
episódicos y de carácter torrencial. Estas características les hacen morfológicamente
diferentes del modelo típico de depósitos sigmoidales elongados, asemejándose más a
los depósitos asociados a sistemas ﬂuviales con altos gradientes de pendientes o fan
deltas. Esto se reﬂeja, de manera general, en:
a) La escasa representación de las llanuras deltaicas,
b) Un mayor espesor sedimentario,
c) Una mayor pendiente en el foreset y
d) Una composición del sedimento más grosero.
Las características morfológicas de los sistemas deltaicos estudiados, hacen que sea
difícil su clasiﬁcación dentro de las clasiﬁcaciones existentes. Se propone una clasiﬁca-
ción basada en las geometrías de los sistemas prodeltaicos:
Respecto a la geometría en planta, los depósitos se clasiﬁcan en:
a) Depósitos elongados asociados a los grandes ríos y correlacionados con una mode-
rada redistribución lateral de sedimentos de tamaño ﬁno.
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b) Depósitos lobulares característicos de las ramblas y algunos ríos pequeños, asociados
con eventos fuertes e inundaciones.
c) Depósitos lingoidales característicos mayoritariamente de los ríos pequeños, siendo
ésta una situación intermedia entre los dos anteriores.
Respecto a la geometría transversal, se observan depósitos con forma planar o
cóncava, o bien una situación mixta entre ambos. Los perﬁles exponenciales o cóncavos
observados se asocian a procesos gravitacionales y sedimentarios.
Los patrones de clasiﬁcación de las geometrías de los sistemas deltaicos en el área
de estudio serían compatibles con una inﬂuencia importante de las inundaciones, dando
lugar a altas tasas de progradación combinadas con una redistribución moderada del
sedimento por el oleaje.
Los sistemas prodeltaicos estudiados están principalmente por sedimentos de granu-
lometría arena media y encajan con las características de sistemas prodeltaicos areno-
gravosos, representados por cuencas pequeñas y escarpadas, con respuesta rápida a
las ﬂuctuaciones del caudal del río, con aportes sedimentarios irregulares, con cuencas
poco afectadas por el oleaje, perﬁles abruptos, rectos a recto-cóncavos y con una clara
diferenciación entre la llanura deltaica y el prodelta.
11.1.1.2. Inﬂuencia de los parámetros asociados a la cuenca hidrológica, a
la cuenca receptora de sedimentos y al tamaño de grano
Dentro de los sistemas deltaicos estudiados, se han diferenciado dos grupos princi-
pales, a partir de la relación existente entre los parámetros morfométricos e hidrológicos
más relevantes que caracterizan las cuencas hidrográﬁcas y las propiedades geométricas
resultantes en los sistemas deltaicos.
Grupo 1 : sistemas deltaicos asociados a los ríos más grandes, con las mayores cuencas
de drenaje, las mayores longitudes de los ríos y los mayores valores con respecto
a las características hidrológicas.
Grupo 2 : resto de los sistemas deltaicos diferenciando dos subgrupos (ríos pequeños
y ramblas) donde la variable predominante es la pendiente.
La existencia de estos grupos, indica una inﬂuencia predominante de dos variables
morfológicas: a) el tamaño, tanto de la cuenca de drenaje como de los sistemas deltaicos
y, b) la pendiente del río, de la llanura deltaica y del prodelta.
El tamaño de la cuenca de drenaje y de los sistemas deltaicos está directamente
relacionado con las características de las cuencas, e inversamente relacionado con la
pendiente. La correlación entre ambas variables (tamaño y pendiente) condicionan la
distancia a la línea de costa y la profundidad del oﬄap break del sistema prodeltaico.
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Los sistemas de dispersión de sedimentos en estos sistemas deltaicos son ineﬁcientes,
no pudiéndose transportar sedimentos de tipo arena y grava muy lejos de la desembo-
cadura, desarrollándose un topset dominado por ﬂujos de carga de fondo.
Los sistemas deltaicos con un tamaño de grano más ﬁno (ríos Guadalfeo y Adra)
muestran una menor pendiente en el foreset, y este depósito selectivo de la fracción
gruesa produce un perﬁl con geometría cóncava.
11.1.1.3. Inﬂuencia de la pendiente y el caudal en la formación de los
prodeltas
Las simulaciones demuestran la relación no lineal entre los factores utilizados como
variables y la respuesta que tienen los parámetros morfológicos que se han cuantiﬁcado,
es decir, los parámetros medidos no incrementan su valor en la misma proporción que
hacen los valores de la pendiente o el caudal. Así mismo, se deduce que:
a) Tanto el caudal como la pendiente de la cuenca receptora inﬂuyen en el avance hacia
la cuenca de las cuñas sedimentarias prodeltaicas, aproximándose a un balance
del espacio de acomodación (A) y el aporte sedimentario (S).
b) Mayoritariamente las simulaciones apuntan a un comportamiento próximo a A/S<1,
predominando los aportes sobre el espacio de acomodación, excepto para pendien-
tes y caudales altos, donde se produce una agradación vertical.
c) La pendiente del foreset de las cuñas sedimentarias está controlada principalmente
por la pendiente de la cuenca.
d) El retrabajamiento o erosión que se produce del fondo de la cuenca receptora está
más inﬂuenciado por el caudal que por la pendiente.
La ciclicidad del aporte sedimentario, que funciona como un proceso alocíclico,
controla la morfología de la cuña y modula en cierto sentido su construcción, siendo
los valores mínimos del aporte sedimentario los que parecen controlar la progradación.
Esto permite asignarle a las condiciones locales de aportes mínimos un papel relevante
tanto en control de la progradación como en la distancia a la costa del límite distal.
11.1.2. Las morfologías más relevantes desarrolladas sobre los
prodeltas
11.1.2.1. Morfogénesis de los tipos morfológicos
Se han diferenciado 6 tipos morfológicos menores principales, los cuales se han
agrupado en cuatro grandes grupos en función de los procesos que los originaron:
a) Morfologías sedimentarias, en las que se engloban los campos de ondulaciones, el
frente elevado del prodelta y el lóbulo secundario.
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b) Morfologías erosivas, reconociéndose cárcavas, canales lineales y surcos erosivos.
c) Morfologías gravitacionales con la presencia de deslizamientos.
d) Morfologías de origen antrópico con relieve positivo (montículos y morfologías li-
neales).
11.1.2.2. Factores que inﬂuyen en la formación de las ondulaciones
Las ondulaciones se interpretan como formas de fondo deposicionales, generadas por
fuerte ﬂujos de sedimentos transversales a la plataforma continental, que se desarrollan
durante los eventos de inundación de gran intensidad en las cuenca ﬂuvial unidos a la
orografía abrupta de la zona emergida.
Con los resultados obtenidos, se pueden diferenciar tres grupos de ondas, de forma
que las asociadas a los ríos son las más anchas, largas, altas y puntiagudas, es decir
son ondas más desarrolladas que las correspondientes a las ramblas.
Se destaca la importancia en el desarrollo de las ondulaciones del aporte sedimen-
tario del sistema ﬂuvial y del dominio del ﬂujo transversal (aporte de sedimentos desde
el río hacia el mar) frente al ﬂujo horizontal (erosión debido a la deriva litoral) sobre
las mismas.
Los ﬂujos hiperpicnales es el mecanismo más probable propuesto para la génesis de
las ondulaciones desarrolladas sobre el prodelta.
11.1.2.3. Factores inﬂuyentes en la formación de los tipos morfológicos
A. Factores que influyen en la formación de las ondulaciones según
los experimentos numéricos
De las simulaciones efectuadas, se deduce que la pendiente y el caudal son dos
parámetros claves en la formación y evolución de las ondulaciones, siendo el caudal
más inﬂuyente que la pendiente.
Así mismo, se concluye que su formación se favorece cuando el caudal se encuentra
en un rango de valores mínimo y máximo, independientemente de las características
de la cuenca receptora.
Las simulaciones efectuadas reproducen el comportamiento general observado en las
ondulaciones desarrolladas sobre los prodeltas estudiados, es decir, para caudales altos
y pendientes moderadas o bajas, las ondas son más anchas, largas, altas y puntiagudas.
Las ondulaciones, y tal como queda demostrado por las simulaciones y datos reales,
son parientes de las antidunas, y son una manifestación del hecho de que los ﬂujos
supercríticos sobre un fondo erosionable es inherentemente inestable.
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B. Factores que influyen en la formación de las morfologías menores
En el topset se desarrollan morfologías asociadas a:
a) procesos erosivos, como redes de cárcavas asociadas a ﬂujos hiperpicnales y
b) procesos sedimentarios, dando lugar al frente elevado del prodelta.
En el foreset los procesos morfogenéticos más importantes son:
a) los erosivos representados por canales lineales,
b) los gravitacionales por las génesis de los deslizamientos y
c) los sedimentarios asociados al desarrollo de ondulaciones.
La existencia de estos tipos morfológicos menores indica que la inﬂuencia de los
aportes ﬂuviales es mayor que la inﬂuencia de las corrientes dominantes en dicha zo-
na y evidencian la generación de fuertes ﬂujos transversales hiperpicnales. Así mismo,
esta evidencia queda plasmada en los ríos estudiados ya que son capaces de alcan-
zar valores suﬁcientemente altos de caudal y descarga de sedimentos que den lugar a
Cflood >300 kg/m3, en épocas de tormentas.
A partir de estas morfologías menores se han deducido las áreas de mayor o menor
energía dentro de los prodeltas y la diferenciación entre unos y otros depósitos:
a) Área de alta energía, que comprendería los dominios prodeltaicos más someros
(topset y foreset).
b) Área de baja energía, correspondiente al bottomset. Los prodeltas asociados a las
ramblas y a los ríos pequeños se muestran como sistemas deltaicos más energéticos
que los prodeltas de los grandes ríos, debido a sus mayores áreas energéticas en
las que se desarrollan las morfologías erosivas y gravitacionales.
El desarrollo de las ondulaciones de fondo marino está fuertemente ligado a la po-
sición de la desembocadura de los sistemas ﬂuviales y a la climatología de la zona.
Además, los parámetros morfológicos de las ondulaciones parecen estar relacionados
con las características de los sistemas ﬂuviales, es decir, ríos de longitud elevada con
cuencas de gran extensión están correlacionados con campos de ondulaciones más desa-
rrolladas. Por último, se destaca la importancia en el desarrollo de las ondulaciones del
aporte sedimentario del sistema ﬂuvial y del dominio del ﬂujo transversal (aporte de
sedimentos desde el río hacia el mar) frente al ﬂujo horizontal (erosión debido a la
deriva litoral y al oleaje) sobre las mismas.
Las diferencias morfológicas descritas entre los depósitos ﬂuviales están condicio-
nadas por diversos factores como:
a) El aporte de sedimentos de los ríos hacia la plataforma,
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b) El caudal de descarga,
c) Su carga sedimentaria y la variabilidad de ésta,
d) La orografía y la litología de la cuenca hidrográﬁca,
e) La pendiente de la plataforma continental y,
f) Las características oceanográﬁcas en las zonas de las desembocaduras, como pue-
den ser las corrientes y el oleaje.
El tipo de perﬁl, cóncavo o convexo, está en función de los aportes hacia la plata-
forma, de forma, que el primero de ellos normalmente reﬂeja situaciones de bajo aporte
sedimentario. El caudal de descarga y la carga sedimentaria, junto con la pendiente
de la plataforma continental inﬂuye en la formación de las ondulaciones del fondo del
mar y en la existencia de canales. La orografía de las cuencas afecta al transporte de
sedimentos, de manera que en las zonas que se han estudiado la orografía no permite
que se retenga sedimentos en el cauce, sino que todo el material es transportado hasta
la desembocadura, generando ﬂujos de alta densidad de sedimentos. Y por último, el
nivel de base del oleaje inﬂuye en la distancia a la costa y en la profundidad de los
oﬄap-breaks de los abanicos ﬂuviales.
11.1.3. Relación entre la respuesta de la reﬂectividad, la dis-
tribución del sedimento superﬁcial y la intensidad del
régimen hidrodinámico en aguas someras
En la mayor parte de la plataforma septentrional del Mar de Alborán la distribución
de los sedimentos superﬁciales muestra una buena correlación con la respuesta de la
reﬂectividad, donde las respuestas de alta, media y baja intensidad de la reﬂectividad
se corresponden, en general, con sedimentos arenosos de tamaño de grano variable (de
gravas a fangos en consonancia con la disminución de la intensidad de la reﬂectividad).
Por otro lado, la distribución de los sedimentos superﬁciales en la plataforma es-
tudiada, muestra patrones en su clasiﬁcación diferentes a los previsibles, siendo estos
cambios más patentes a lo largo de la plataforma que perpendicularmente a ella. En
las proximidades de la costa, el patrón sedimentario se caracteriza por depósitos de
gravas y arenas que se extiende a lo largo de zona de infralitoral presentando valo-
res de reﬂectividad altos y que generados en condiciones de tormenta, con velocidades
de las corrientes elevadas, superiores a los 0,2 m/s, y valores muy altos de la tensión
tangencial en el fondo (>0,2 N/m2) los cuales se producen durante los dos direcciones
predomiantes de los vientos: levante y poniente. Hacia el mar abierto y transversal-
mente a la plataforma, los cambios que se observan en los sedimentos superﬁciales son
menos evidentes aunque se puede apreciar variaciones laterales condicionadas princi-
palmente por la cabecera del cañón de Carchuna que incisiona la plataforma, por la
interacción de un régimen de ﬂujo activo y bi-direccional y por los aportes ﬂuviales
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locales de los ríos de pequeñas dimensiones procedentes los relieves continentales. El
sector de la plataforma al oeste del cañón está dominado por la contribución de los
sistemas ﬂuviales; sin embargo, hacia el este, está principalmente condicionado por el
régimen hidrodinámico.
A menor escala, la respuesta de reﬂectividad es indicativa de los diferentes regímenes
dominantes en la plataforma, erosivos/deposicionales, de manera que se han deﬁnido
tres zonas principales: 1) zonas dominadas por las tormentas; 2) zonas dominados
por los ríos; y 3) zonas mixtas. Los valores de velocidad máxima de la corriente y
de la tensión de fondo, muestran una muy buena correlación con los sedimentos de
gravas y arenas y con intensidades alta de la reﬂectividad, además de estar fuertemente
controlada su localización por la actividad de tormentas. Las zonas deﬁnidas como
mixtas y dominadas por los ríos se desarrollan como respuesta a la conﬂuencia de
los aportes ﬂuviales y unas condiciones hidrodinámicas moderadas. Esto queda bien
reﬂejado en la reﬂectividad por morfologías elongadas correspondientes a las dos fuentes
principales de sedimento de la zona (ríos Guadalfeo y Adra).
El prodelta del Río Adra y áreas adyacentes de la plataforma continental se corres-
ponde a una situación de alto hidrodinamismo (zona hidrodinámica III), caracterizada
por un predominio de los procesos de transporte y depósitos de alta energía relaciona-
dos:
a) con las corrientes de turbidez originadas por las descargas torrenciales del río, y
b) con el patrón hidrodinámico característico de la zona estudiada (fuerte inﬂuencia
de los vientos de levante y de poniente).
La distribución de los sedimentos superﬁciales está relacionada con una fuente de su-
ministro de material arenoso de tipo múltiple, compuesta por el abastecimiento de
material arenoso procedente de las descargas torrenciales del río (sedimentos ubicados
en los lóbulos del sistema prodeltaico, con tendencia a la disminución de la inﬂuencia
del área fuente hacia mar adentro y hacia los límites del prodelta) y por las partículas
biogénicas y los sedimentos relictos de la plataforma (sedimentos adyacentes al sistema
prodeltaico).
Los valores del Factor de Enriquecimiento (EF) apuntan a un control mineralógico
sobre la mayoría de elementos traza, pudiendo aﬁrmarse que apenas existe contamina-
ción antrópica en la zona del prodelta del Adra.
Se deduce que la diferente composición de los sedimentos observados en el área de
estudio son interpretados en términos de condiciones genéticas. La granulométrica y
geoquímica de las cuñas prodeltaicas está claramente ligada a los aportes terrígenos
del Río Adra. Del mismo modo, las cuñas infralitorales muestran unas características
sedimentarias similares a las cuñas prodeltaicas, sugiriendo una importante inﬂuencia
de los procesos de redistribución lateral de los sedimentos desde los prodeltas a las
cuñas infralitorales, a través de la advección o transporte paralelo u oblicuo a la cos-
ta. Los procesos de transporte de material de granulometría ﬁna hacia mar adentro
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son muy relevantes. Finalmente, el predominio de sedimentos bioclásticos en el área
de aﬂoramientos y dorsales de arena indica una inﬂuencia insigniﬁcante de aportes
terrígenos.
11.1.4. Modelo estratigráﬁco secuencial del sistema prodeltaico
del Río Adra
En la arquitectura interna del sistema prodeltaico del Río Adra se han identiﬁcado
dos cortejos sedimentarios: a) Un cortejo sedimentario transgresivo (TST) a la base,
representados por la Unidad Sísmica Basal (USB) y b) Un cortejo sedimentario de alto
nivel del mar (HST) a techo, correspondiente este último, a las cuñas sedimentarias
progradantes (unidades sísmicas U1 a U5), que forman el sistema prodeltaico y que
quedan individualizadas del depósito transgresivo mediante una superﬁcie regional de
downlap. La Unidad sísmica Basal se relaciona con los depósitos retrogradantes areno-
sos dispuestos en la plataforma continental, la cual se encuentra sobre una superﬁcie
transgresiva (ST) de carácter erosivo. Su límite superior se ﬁja en 6.800 años B.P. y se
corresponde con la superﬁcie de máxima inundación (mfs).
Los depósitos de alto nivel del sistema prodeltaico, estarían constituidos por tres
fases constructivas mayores (unidades U1, U2 y U3), asociado al desarrollo natural del
depósito, y dos unidades superiores (U4 y U5) que se desarrollan como consecuencia
de los cambios artiﬁciales del cauce:
a) La unidad U1 se desarrolla entre el máximo eustático, 6.800 años B.P. y 6.120
años BP,
b) La unidad U2 entre 6.120 años BP y 880 años BP,
c) La unidad U3 entre 880 años BP y 78 años BP,
d) La U4 entre 78 años B.P. (1872 años d.C.) y 1910 años d.C., y
e) La U5 entre 1910 años d.C. y la actualidad.
El desarrollo de las unidades del prodelta del Río Adra se rige por los cambios
climáticos-eustáticos de 6º orden, aunque las unidades U4 y U5 están muy inﬂuenciadas
por la actividad antrópica.
11.1.5. Evolución del sistema prodeltaico del Río Adra
Los dos tipos de depósitos determinados (TST y HST) pueden ser correlacionados
con los cambios climático-eustáticos que han tenido lugar durante el último estadio
isotópico interglacial del Holoceno (estadio isotópico 1), que comenzó hace 10.000 años.
La estabilización del nivel del mar en este periodo condiciona el desarrollo del
Cortejo Sedimentario de Alto Nivel del Mar (HST) desde el máximo eustático (6.800
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años B.P.) hasta la actualidad, en cuyo desarrollo se diferencian varias fases o periodos
principales:
Fase I. Periodo entre los 6.800 y 6120 años B.P. , en el que el estuario comienza
su formación y se depositaría la U1 del sistema prodeltaico.
Fase II. Periodo entre los 6.120 y 880 años B.P., donde se desarrollaría la U2 y
el estuario se colmataría dando lugar a una estrecha llanura deltaica.
Periodo entre los 880 años B.P. y 1872 d.C., durante el cual el delta asociado al
cauce natural del río toma su forma en planta triangular y se deposita la U3.
Periodo entre 1872 d.C. y la actualidad, en el cual comienza una mayor inﬂuencia
antrópica y se desarrollan las unidades U4 y U5:
Entre 1872 d.C. y 1910 d.C. se producen los desvíos artiﬁciales del cauce
hacia el este favoreciendo el desarrollo de un nuevo lóbulo en este sector y
el depósito de la U4.
Entre 1910 d.C. y actualidad, se desarrollaría la U5 asociada al cauce actual
del río Adra.
Dentro de la evolución del sistema deltaico en épocas recientes, se diferencian dos
etapas:
(a) La primera corresponde al período anterior a la construcción de la presa de Be-
nínar, realizada en el año 1984 en el sector central de la cuenca, cuando se se
desarrolla una cuña deltaica generada artiﬁcialmente en la nueva desembocadura
y provoca la erosión del antiguo delta.
(b) La segunda corresponde al retroceso de la línea de costa después de la construc-
ción de la presa de Benínar en el año 1984, con una disminución radical del aporte
de sedimentos.
11.1.6. Modelo de ﬂujos hiperpicnales
La tendencia observada de los parámetros morfométricos de las cuñas sedimentarias
así como, de las ondulaciones en las simulaciones numéricas, es muy similar a la que
se observa en los sistemas reales. Con este análisis se puede considerar que el tipo de
modelo que hemos utilizados, dentro de sus limitaciones, se pueden considerar como
un buen punto de partida para la simulación de estos sistemas deltaicos. Es cierto, que
aunque los valores no estén en el mismo rango que los valores para los datos medidos,
si se observa la misma tendencia entre los sistemas simulados y los reales.
Esta carencia, puede ser debida la "simplicidad” del modelo de ﬂujos hiperpicnales
utilizado que se utiliza, al tratarse de un modelo unidimensional, donde cualquier tipo
de efecto horizontal de dispersión del sedimento sobre todo el prodelta no se recoge, ni
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los efectos de las corrientes costeras, que un modelo bidimensional si podría contemplar.
Por otro lado considerar modelos 3D para este tipo de ﬂujos es tarea extremadamente
complicada y, probablemente, no en exceso fructífera. Finalmente indicar, que los datos
hidrológicos de los que se disponen son muy escasos o, a veces, nulos, esto ha hecho
que para determinar las condiciones de contorno para las simulaciones realizadas con
este modelo hayamos tenido que realizar estimaciones, lo cual introduce un grado de
incertidumbre adicional en los modelos y en los resultados que éstos nos propocionan.
En cualquier caso la información sumistrada por el modelo ha sido de gran utilidad
a la hora de reconocer qué parámetros y en qué grado son los mas inﬂuyentes en la
formación y desarrollo de los sistemas prodeltaicos y de las ondulaciones que se generan
sobre ellos.
11.2. Conclusiones ﬁnales
El análisis de los rasgos morfológicos, sedimentarios y estratigráﬁcos de los sistemas
prodeltaicos del sureste de la Península Ibérica han demostrado que estos depósitos
presentan una gran complejidad en su génesis y su desarrollo, de forma que no pueden
ser explicados desde clasiﬁcaciones, categorizaciones o modelos univariante o de pocas
variables. Sino que son el resultado de la interacción de multiples variables y factores
que pueden estar interrelaccionado o no, tanto en el tiempo como en el espacio.
Se ha demostrado que tanto el caudal como la pendiente de la cuenca emisora y
receptora de sedimentos tienen un papel clave en el desarrollo del sistema prodeltaico,
tanto a escala de depósito como de morfologías menores. La relación entre el tipo de
aporte, sus condiciones energéticas, el régimen oceanográﬁco , el contexto geológico y
ﬁsiográﬁco y la inﬂuencia antrópica controlan la sedimentación en el sistema deltaico
y en sus áreas adyacentes. Esto nos lleva a diferenciar con claridad las características
de los sistemas deltaicos asociadas a grandes ríos y los asociados a ramblas y pequeños
ríos.
Las morfologías tanto de los sistemas deltaicos a escala de depósito, incluyendo la
zona emergida y sumergida, como aquellas de menor escala, reﬂejan las condiciones
energéticas de cada uno de estos sistemas y de sus cuencas asociadas.
El modelo estratigráﬁco propone que el registro sedimentario puede ser dividido
en dos cortejos sedimentarios y varias unidades sísmicas que reﬂejan que el sistema
deltaico se rige por cambios climáticos de 6º orden. Así las fases constructivas tienen
una duración milenaria. Lo que implica que la evolución de estos depósitos está regida
por oscilaciones climáticas y ambientales de muy alta frecuencia por debajo de esta
escala milenaria. En concreto, en el sistema deltaico del Río Adra también se observa
como la inﬂuencia antrópica ha condicionado su evolución, mediante el cambio de los
lugares de la desembocadura y con la construcción de presas en el cauce del río.
Los modelos matemáticos han demostrado ser una herramienta útil en diversas
partes de este trabajo. Queda fuera de toda duda la utilidad de los modelos hidrodiná-
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micos aplicados al estudio de las corrientes costeras y sus efectos. En este trabajo nos
han servido para estimar tensiones de arrastre en el fondo que hemos utilizado para
una mejor comprensión de la distribución de los sedimentos en el área de estudio. Por
otro lado los modelos de ﬂujos hiperpicnales nos han proporcionado una información
muy importante sobre la variables más determinantes en la formación y evolución de
los sistemas prodeltaicos. Pensamos que es de enorme interés serguir trabajando sobre
este tipo de modelos, aumentando su capacidad para poder reproducir los fenómenos
que tienen lugar en la naturaleza, ya sea mejorando parametrizaciones, como en par-
ticular hemos hecho en este trabajo, ya sea proponiendo otro tipo de avances, como la
inclusión de los efectos de las corrientes costeras, el oleaje, diversos efectos verticales,
etc.
11.3. Cuestiones de futuro
Existe una serie de cuestiones en las que son necesario una mayor profundización y
que no han sido posible atajar en este trabajo, debido a necesidades de tiempo o a que
no ha sido posible el análisis de dichos datos.
a) Una cuestión a profundizar es en el modelo de edad, el cual debe de mejorarse
para tener un control del tiempo de forma exhaustiva y precisa.
b) Hay que analizar en mayor detalle, a través del estudio de los sondeos, la estruc-
turación del delta a una menor escala, que permita correlacionar cada una de las
capas de sedimentos con eventos climáticos o ambientales, y junto con el punto
a) poder conocer la ciclicidad de muy alta frecuencia.
c) Es necesario cuantiﬁcar los ﬂujos de sedimentos desde la desembocadura hacia los
límites distales de los prodeltas y hacia sus zonas adyacentes. Así se podrá como se
produce el traspaso de sedimentos de los prodeltas hacia las cuñas sedimentarias
infralitorales.
d) Es desable que podamos incluir en los modelos matemáticos el efecto del oleaje
como proceso implicado en la redistribución de sedimentos, sobre todo en la zona
proximal, aunque también puede ser importante en la zona distal en épocas de
grandes tormentas. Esto hace necesario plantearse la implementación de moldelos
bidimensionales en los que ya estamos trabajando.
(e) Se ha hecho evidente la necesidad de trabajar con modelos de corrientes hiperpic-
nales más complejos, que permitan recoger fenómenos de transferecia verticales,
pero sin llegar a ser modelos 3D completos, es por ello que proponemos desarrollar
modelos multicapa o estratiﬁcados.
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Parte VI
ANEXO

Anexo A
Simulaciones Numéricas
En este anexo se muestran las gráﬁcas obtenidas a partir de las 82 simulaciones
realizadas con el modelo de ﬂujos hiperpicnales para diferentes tipos de perﬁl: a) Perﬁl
lineal con pendiente variable, b) Perﬁl con geometría simpliﬁcada y c) Perﬁl real del
Río Adra, combinados con los distintos tipos de caudal (constante y variable).
A.1. Perﬁl lineal con pendiente variable
En las tablas A.1 y A.2 se muestra un resumen de las 54 simulaciones realizadas
para el perﬁl lineal con pendiente variable, tanto para un ﬂujo constante (Tabla A.1),
como para un ﬂujo variable (Tabla A.2).
FLUJO-CAUDAL CONSTANTE (m2/s)
0,05 0,1 0,2 0,25 0,3 0,35 0,4 0,45 0,5 0,6 0,8 1
PENDIENTE (◦)
0,3        
0,5        
1        
1,5        
2        
2,5        
Tabla A.1: Resumen de las 48 simulaciones realizadas en el perﬁl lineal con pendiente variable
para un ﬂujo/caudal constante.
FLUJO-CAUDAL VARIABLE (m2/s)
PENDIENTE (◦)
0,3 
0,5 
1 
1,5 
2 
2,5 
Tabla A.2: Resumen de las 6 simulaciones realizadas en el perﬁl lineal con pendiente variable
para un ﬂujo/caudal variable.
382 Simulaciones Numéricas
A.1.1. Flujo constante
A.1 Perﬁl lineal con pendiente variable 383
384 Simulaciones Numéricas
A.1 Perﬁl lineal con pendiente variable 385
386 Simulaciones Numéricas
A.1 Perﬁl lineal con pendiente variable 387
388 Simulaciones Numéricas
A.1 Perﬁl lineal con pendiente variable 389
390 Simulaciones Numéricas
A.1 Perﬁl lineal con pendiente variable 391
392 Simulaciones Numéricas
A.1 Perﬁl lineal con pendiente variable 393
394 Simulaciones Numéricas
A.1.2. Flujo variable
A.1 Perﬁl lineal con pendiente variable 395
396 Simulaciones Numéricas
A.1 Perﬁl lineal con pendiente variable 397
398 Simulaciones Numéricas
A.1 Perﬁl lineal con pendiente variable 399
400 Simulaciones Numéricas
A.2. Perﬁl con geometría sigmoidal
En la Tabla A.3 se muestra un resumen de las 10 simulaciones realizadas para el
perﬁl con geometría simpliﬁcada o sigmoidal, tanto para un ﬂujo constante para el que
se han realizado 9 simulaciones con diferentes caudales, como para un ﬂujo variable,
para el cual únicamente se ha llevado a cabo una simulación.
FLUJO-CAUDAL CONSTANTE (m2/s)
0,2 0,3 0,4 0,5 0,6 0,7 0,8 0,9 1
PERFIL
SIGMOIDAL         
FLUJO-CAUDAL VARIABLE (m2/s)
PERFIL
SIGMOIDAL 
Tabla A.3: Resumen de las 10 simulaciones realizadas en el perﬁl con geometría simpliﬁcada
o sigmoidal para un ﬂujo/caudal constante y variable.
A.2.1. Flujo constante
A.2 Perﬁl con geometría sigmoidal 401
402 Simulaciones Numéricas
A.2 Perﬁl con geometría sigmoidal 403
A.2.2. Flujo variable
404 Simulaciones Numéricas
A.3. Perﬁl real Río Adra
En las Tablas A.4 y A.5 se muestra un resumen de las 18 simulaciones realizadas
para los perﬁles reales del Río Adra, tanto para el perﬁl trazado frente al cauce antiguo
como para el realizado frente al cauce actual del río (ver localización de los perﬁles en
la ﬁgura 2.31).
FLUJO-CAUDAL CONSTANTE (m2/s)
0,2 0,3 0,4 0,5 0,6 0,8 1
PERFIL ADRA
CAUCE ANTIGUO       
FLUJO-CAUDAL VARIABLE (m2/s)
PERFIL ADRA
CAUCE ANTIGUO 
Tabla A.4: Resumen de las 8 simulaciones realizadas en el perﬁl real trazado frente al cauce
antiguo del Río Adra para un ﬂujo/caudal constante y variable.
FLUJO-CAUDAL CONSTANTE (m2/s)
0,2 0,3 0,4 0,5 0,6 0,7 0,8 0,9 1
PERFIL ADRA
CAUCE ACTUAL         
FLUJO-CAUDAL VARIABLE (m2/s)
PERFIL ADRA
CAUCE ACTUAL 
Tabla A.5: Resumen de las 10 simulaciones realizadas en el perﬁl real trazado frente al cauce
actual del Río Adra para un ﬂujo/caudal constante y variable.
A.3.1. Perﬁl real del Río Adra trazado frente al cauce antiguo
A.3.1.1. Flujo constante
A.3 Perﬁl real Río Adra 405
406 Simulaciones Numéricas
A.3 Perﬁl real Río Adra 407
A.3.1.2. Flujo variable
408 Simulaciones Numéricas
A.3.2. Perﬁl real del Río Adra trazado frente al cauce actual
A.3.2.1. Flujo constante
A.3 Perﬁl real Río Adra 409
410 Simulaciones Numéricas
A.3.2.2. Flujo variable
